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Re´sume´
L’importance du roˆle de l’atmosphe`re moyenne dans le forc¸age des autres composantes
du syste`me climatique est aujourd’hui largement reconnue. Cela tient notamment a` la place
centrale occupe´e par l’ozone dans le bilan radiatif de l’atmosphe`re et aux conse´quences sur
la circulation atmosphe´rique de la destruction de l’ozone. Il apparaˆıt e´galement que la dyna-
mique de la stratosphe`re influence de manie`re substantielle la variabilite´ dans la troposphe`re.
Durant cette the`se, nous nous sommes attache´s a` de´velopper des pistes d’ame´lioration de la
mode´lisation de l’atmosphe`re moyenne dans le mode`le de circulation ge´ne´rale, ARPEGE-Climat,
tout en examinant le roˆle potentiel de cette ame´lioration dans la circulation troposphe´rique.
Nous e´tudions tout d’abord, par des expe´riences nume´riques ide´alise´es, l’influence de la
stratosphe`re e´quatoriale sur la dynamique extra-tropicale. Cette e´tude montre sans ambigu¨ıte´
qu’une simulation pre´cise de la circulation aux hautes latitudes de l’he´misphe`re nord ne peut se
passer d’une repre´sentation re´aliste de la stratosphe`re tropicale.
Nous de´crivons ensuite la mise en oeuvre d’une parame´trisation spectrale des ondes de gra-
vite´ non orographiques dans le mode`le ARPEGE-Climat. L’introduction de cette parame´trisation
conduit a` une distribution horizontale re´aliste du flux de quantite´ de mouvement dans la stra-
tosphe`re, a` une ame´lioration de la repre´sentation de la circulation en moyenne zonale ainsi qu’a`
une meilleure simulation de la variabilite´ stratosphe´rique e´quatoriale.
Enfin, le travail s’est oriente´ sur le de´veloppement et la validation d’un mode`le de chimie-
climat (CNRM-CCM) pour lequel le sche´ma chimique REPROBUS a e´te´ couple´ avec le mode`le
ARPEGE-Climat. Ce nouveau mode`le apparaˆıt comme un outil approprie´ pour l’e´tude des
interactions chimie-climat. L’introduction d’une chimie stratosphe´rique interactive permet de
re´duire certains biais chauds a` la stratopause tropicale et de repre´senter de manie`re plus re´aliste
les vortex polaires hivernaux.
Mots-cle´s : Atmosphe`re moyenne - Dynamique - Chimie - Climat - Mode´lisation - Parame´trisation
- Ondes de gravite´ - Oscillation quasi-biennale - Ozone
Abstract
The importance of the role played by the middle atmosphere in forcing other parts of the
climate system is now generally recognized. A major reason is the central role of stratospheric
ozone as a climate gas and the resulting issues of ozone depletion on the atmospheric circulation.
There is also evidence that the stratosphere substantially affects the tropospheric variability
through dynamical processes. This PhD aims to investigate this influence through improving
middle atmosphere modelling in the general circulation model, ARPEGE-Climat.
By using a set of idealized ensemble experiments, we first study the sensitivity of the nor-
thern hemispheric winter climate to the equatorial stratosphere circulation. The comparison
between perturbed and control experiments reveals a significant influence on the extratropical
stratospheric variability through an improved propagation of the planetary waves.
We then describe results from a simulation in which a spectral parameterization for small-
scale non-orographic gravity waves is introduced into the general circulation model, ARPEGE-
Climat. They show a realistic horizontal distribution of momentum flux in the stratosphere, an
improved representation of the zonal-mean circulation and temperature structure and a better
simulation of the equatorial stratospheric variability.
We finally present a description and evaluation of the chemistry-climate model, CNRM-
CCM, which interactively combines the general circulation model ARPEGE-Climat with the
stratospheric chemistry scheme REPROBUS. This new model appears as an appropriate tool to
study chemistry-climate interactions. The introduction of a fully coupled chemistry improves
the model dynamical climatology, with a substantial reduction of the temperature biases in the
tropical stratopause region and a better representation of the winter polar vortices.
Keywords : Middle atmosphere - Dynamics - Chemistry - Climate - Modelling - Parameterization -
Gravity waves - Quasi-Biennial Oscillation - Ozone
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Chapitre I
Introduction et objectifs scientifiques
I.1 Le grand oce´an ae´rien
Je suis des voˆtres ! Je suis des voˆtres ! Je suis un sovie´tique !
N’ayez pas peur, ne craignez rien ! Je reviens du cosmos.
Iouri Gagarine, 12 avril 1961.
Rares sont les eˆtres humains qui, a` l’instar du premier d’entre eux, ont pu un jour quitter
l’atmosphe`re terrestre, cette enveloppe gazeuse qui entoure la Terre solide, et dans laquelle nous
vivons tous. Bien qu’elle soit extreˆmement mince (son e´paisseur est de l’ordre de 100 km alors
que le rayon de notre plane`te est de 6400 km en moyenne), cette pellicule de gaz tient un roˆle
tout a` fait essentiel puisqu’elle rend la Terre plus hospitalie`re que ses soeurs jumelles Ve´nus et
Mars, en prote´geant la vie qui s’y est cre´e´e.
Le mot qui la de´signe est entre´ dans le langage courant et le caracte`re directement observable
de certaines de ses proprie´te´s (il fait froid, il pleut,..) semble rendre sa connaissance accessible.
Mais cette apparente simplicite´ est un trompe-l’oeil : l’atmosphe`re est en fait un syste`me com-
plexe et fragile, dont l’e´tat n’est pas seulement de´termine´ par sa propre e´volution mais re´sulte
d’interactions a` des e´chelles de temps et d’espace extreˆmement diverses avec d’autres sous-
syste`mes (les oce´ans, les banquises, les eˆtres vivants), qui forment ce que l’on appelle le syste`me
climatique.
Le grand oce´an ae´rien. Voila` comment Alfred Russel Wallace − cofondateur avec Charles
Darwin de la the´orie de l’e´volution par la se´lection naturelle − de´signait l’atmosphe`re. Cette
expression, qui e´voque a` l’esprit des courants et des tourbillons, rend a` l’atmosphe`re son ca-
racte`re de fluide ge´ophysique soumis a` des mouvements complexes et pas toujours intuitifs.
Elle est e´galement pertinente dans le sens ou` l’atmosphe`re partage avec l’oce´an un certain
nombre de caracte´ristiques communes : ces deux fluides se de´placent sur une surface tournante
et sphe´rique ; ils sont stratifie´s ; ils sont soumis a` des conditions aux limites particulie`rement
irre´gulie`res ; leur composition chimique est complexe (l’atmosphe`re est un me´lange de gaz aux
proprie´te´s tre`s diverses, et l’eau peut s’y condenser sous les deux phases, liquide et solide).
Ce monde complexe et fascinant est l’objet d’e´tude de cette the`se. Elle fait suite a` pre`s
d’un sie`cle de recherches. Mais les dernie`res de´cennies ont marque´ une ve´ritable rupture dans la
connaissance de ce syste`me, re´sultat de deux de´veloppements techniques majeurs : l’observation
spatiale et le gain de puissance ininterrompu des ordinateurs. Il est alors devenu possible de
mettre en oeuvre des me´thodes nume´riques pour trouver une solution approche´e aux e´quations
de la me´canique et de la physique qui de´crivent le mouvement atmosphe´rique. Ces re´pliques
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nume´riques de l’atmosphe`re terrestre sont capables de rendre compte de ses caracte´ristiques
essentielles (grands re´gimes de vents, pre´cipitations, ...) et couvrent un large e´ventail d’applica-
tion (pre´vision me´te´orologique, diagnostic des fluctuations interannuelles du climat). Ces mode`les
(imparfaits certes) permettent non seulement de renforcer la connaissance des me´canismes cli-
matiques, mais aussi de reproduire des e´volutions ou des e´tats climatiques. La mode´lisation,
science expe´rimentale (on fait des expe´riences nume´riques comme on fait des expe´riences phy-
siques) a` l’intersection de plusieurs disciplines scientifiques (mathe´matiques, calcul informatique
et sciences physiques) est au coeur de ce manuscrit.
I.2 L’atmosphe`re moyenne : pourquoi s’y inte´resser ?
La stratosphe`re des matins d’e´te´.
Natsuki Ikezawa, 1984.
L’atmosphe`re terrestre est traditionnellement divise´e en plusieurs couches, de´finies a` partir
du profil vertical de tempe´rature. La troposphe`re, qui tire son nom du grec tropos (tourbillon),
est la partie la plus basse de l’atmosphe`re : elle s’e´tend du sol jusqu’a` une altitude d’envi-
ron 10 km. Elle est le sie`ge des phe´nome`nes me´te´orologiques que nous connaissons (nuages,
pre´cipitations, orages...). La tempe´rature y de´croˆıt re´gulie`rement avec l’altitude (d’environ 6 K
par km) jusqu’a` un minimum qui de´finit la tropopause. Au dessus de la tropopause, le profil
vertical de tempe´rature s’inverse et la tempe´rature augmente progressivement avec l’altitude
pour atteindre une valeur maximale vers 50 km d’altitude. Principalement due a` l’absorption
du rayonnement solaire par l’ozone, cette augmentation de la tempe´rature avec l’altitude a pour
effet d’inhiber les mouvements verticaux et de rendre cette couche de l’atmosphe`re stable et
stratifie´e. On la nomme stratosphe`re, du mot latin stratum (couche). La tropopause constitue,
en raison de l’inversion du gradient thermique, une barrie`re dynamique qui, sans eˆtre totalement
herme´tique, re´duit fortement les e´changes verticaux entre la troposphe`re et la stratosphe`re. Au-
dela` de 50 km, la tempe´rature diminue de nouveau jusqu’a` une valeur minimale, aux environs
de 85 km d’altitude. La pre´sence d’oxyge`ne mole´culaire devient en effet trop faible pour assurer
la pre´sence d’ozone dans cette couche appele´e me´sosphe`re. Elle constitue avec la stratosphe`re
ce que l’on nomme l’atmosphe`re moyenne (middle atmosphere).
La troposphe`re concentre plus de 85% de la masse totale et quasiment toute la quantite´
d’eau atmosphe´rique. Cela ne fait bien suˆr aucun doute que les processus qui se de´roulent dans
la troposphe`re sont prioritairement responsables des perturbations du temps et de la variabilite´
du climat. Ne´anmoins, l’atmosphe`re moyenne est e´troitement lie´e a` la troposphe`re et les actions
re´ciproques qu’elles exercent l’une sur l’autre (interactions) ne sauraient eˆtre ne´glige´es. Ces
interactions, sur lesquelles nous reviendrons longuement dans ce manuscrit, sont de 2 natures.
1. La premie`re est de nature a` la fois radiative et chimique. D’une part, l’absorption du
rayonnement ultraviolet par l’ozone stratosphe´rique module de manie`re significative le
forc¸age solaire a` la surface, autrement dit l’e´nergie qui anime le syste`me climatique. D’autre
part, l’e´change d’espe`ces-trace entre la troposphe`re et la stratosphe`re constitue un e´le´ment
cle´ de la photochimie de la couche d’ozone.
2. La seconde est de nature purement dynamique. D’une part, le transport vertical de quantite´
de mouvement des ondes ge´ne´re´es dans la troposphe`re cause localement, dans l’atmosphe`re
moyenne, l’e´loignement des conditions d’e´quilibre radiatif et induit des phe´nome`nes divers
tels que la circulation de Brewer-Dobson, les re´chauffements stratosphe´riques soudains et
l’oscillation quasi-biennale. D’autre part, la variabilite´ basse fre´quence de la stratosphe`re
pre´ce`de parfois celle de la troposphe`re et a une influence sur les structures de variabilite´
troposphe´rique.
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I.3 Circulation ge´ne´rale de l’atmosphe`re moyenne
I.3.1 Structure thermique et e´coulement zonal moyens
Les tempe´ratures zonales moyennes issues de la climatologie sparc (Randel et al., 2004) sont
repre´sente´es sur la figure I.1 pour les mois de janvier et de juillet.
Janvier Juillet
Fig. I.1. Coupes latitude-pression de la tempe´rature (K) moyenne´e dans le temps et sur un cercle de
latitude d’apre`s la climatologie sparc (Randel et al., 2004) pour les mois de janvier (gauche) et de juillet
(droite). L’intervalle des contours est de 10 K.
La structure, tant me´ridienne que verticale, des tempe´ratures dans l’atmosphe`re moyenne est
tre`s diffe´rente de celle observe´e dans la troposphe`re. Dans celle-ci, la tempe´rature, qui de´croˆıt
rapidement avec l’altitude, est maximale dans les re´gions e´quatoriales et de´croˆıt en allant vers les
poˆles d’e´te´ et d’hiver. Au contraire, la tempe´rature dans la stratosphe`re augmente avec l’altitude,
pour atteindre un maximum a` la stratopause, a` 50 km d’altitude, puis de´croˆıt pour atteindre
une valeur minimale a` 80 km d’altitude. La structure me´ridienne est e´galement bien diffe´rente.
Dans la basse stratosphe`re (10-20 km), la tempe´rature est minimale a` l’e´quateur et maximale
au poˆle d’e´te´ et dans les moyennes latitudes de l’he´misphe`re d’hiver. Au dessus de 25 km (30
hPa), la tempe´rature de´croˆıt uniforme´ment du poˆle d’e´te´ vers le poˆle d’hiver.
Les climatologies du vent zonal moyen pour les mois de janvier et juillet sont repre´sente´es
sur la figure I.2. La principale caracte´ristique de la dynamique de l’atmosphe`re moyenne tient a`
la pre´sence d’un jet d’est dans l’he´misphe`re d’e´te´ et d’un jet d’ouest dans l’he´misphe`re d’hiver,
avec un vent maximum atteint vers 70 km d’altitude. Autre fait notable : la pre´sence d’un
jet d’ouest aux hautes latitudes de l’he´misphe`re d’hiver. Nous reviendrons plus en de´tail sur
la dynamique dans la zone e´quatoriale, dont nous verrons qu’elle est soumise a` une tre`s forte
variabilite´ interannuelle, mal repre´sente´e par ces climatologies.
La circulation ge´ne´rale de l’atmosphe`re prise dans son ensemble peut eˆtre conside´re´e en
premie`re approximation comme la re´ponse au chauffage cause´ par l’absorption de rayonnement
solaire incident a` la surface. Par contre, la circulation moyenne d’une sous-re´gion ouverte de
l’atmosphe`re, comme l’est l’atmosphe`re moyenne, n’est pas seulement le re´sultat de ce chauffage
diabatique. Il est ne´cessaire de conside´rer le transfert de quantite´ de mouvement et d’e´nergie
entre cette sous-re´gion et le reste de l’atmosphe`re (Holton, 2004). En l’absence de ces e´changes,
l’atmosphe`re moyenne serait en situation dite d’e´quilibre radiatif et son e´volution annuelle sui-
vrait celle du cycle solaire. La figure I.3 pre´sente une comparaison, pour le mois de janvier, de
la tempe´rature observe´e et de la tempe´rature qui re´sulterait d’un e´quilibre radiatif pur.
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Fig. I.2. Coupes latitude-pression du vent zonal (m.s−1) moyenne´ dans le temps et sur un cercle de
latitude d’apre`s la climatologie sparc (Randel et al., 2004) pour les mois de janvier (gauche) et de juillet
(droite). L’intervalle des contours est de 10 m.s−1 ; les vents d’est (valeurs ne´gatives) sont indique´s par
des zones grise´es.
Rad. + Dyn. Rad.
Fig. I.3. Coupes latitude-pression de la tempe´rature (K) en moyenne mensuelle (janvier) et zonale :
d’apre`s la climatologie sparc (Randel et al., 2004) pour la figure de gauche et re´sultant de l’e´quilibre
radiatif pour celle de droite, d’apre`s (Holton, 2004). L’intervalle des contours est de 10 K.
Bien que l’augmentation a` peu pre`s uniforme de la tempe´rature observe´e entre le poˆle d’hi-
ver et le poˆle d’e´te´ entre 30 et 60 km soit similaire a` celle de la tempe´rature obtenue en situa-
tion d’e´quilibre radiatif, la diffe´rence de tempe´rature entre les deux poˆles est beaucoup moins
marque´e. Au dessus de 60 km, le signe de ce gradient est meˆme oppose´ : la tempe´rature observe´e
a` la me´sopause polaire (80 km) d’e´te´ est beaucoup plus basse que celle d’hiver. C’est meˆme la
re´gion la plus froide de l’atmosphe`re.
I.3.2 Action des ondes
I.3.2.1 Qui sont-elles ?
L’e´cart entre la tempe´rature re´elle et la tempe´rature en situation d’e´quilibre radiatif (qui
peut eˆtre localement important, comme dans la stratosphe`re de l’he´misphe`re d’hiver et a` la
me´sopause) trouve son origine dans un transport dynamique de chaleur. Ce chauffage (refroi-
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dissement) dynamique peut eˆtre pense´ (c’est un concept the´orique largement utilise´) comme la
conse´quence de l’interaction entre un e´coulement moyen (que l’on peut conside´rer comme zonal)
et des perturbations qui se superposent a` cet e´coulement moyen. Pour les de´signer, la litte´rature
(Andrews et al., 1987) emploie l’intraduisible terme d’eddies ou celui de waves (ondes).
Les mouvements ondulatoires dans l’atmosphe`re re´sultent de l’effet antagoniste des forces
d’inertie et de forces de rappel exerce´es sur les parcelles de fluide de´place´es (sur la verticale ou en
latitude) de leur position d’e´quilibre. Pour les ondes qui nous inte´ressent, cette force de rappel
est due soit a` la variation avec la latitude du parame`tre de Coriolis, soit a` la gravite´. La premie`re
est a` l’origine des ondes de Rossby (ou ondes plane´taires) alors que la seconde est responsable
de celle des ondes de gravite´. A` l’inte´rieur de chacune de ces classes ge´ne´rales, on les distingue
ensuite selon leurs structures horizontale et verticale, et selon leur me´canisme d’excitation.
Les ondes de Rossby ou ondes plane´taires sont des syste`mes de tre`s grande e´chelle (plu-
sieurs milliers de kilome`tres sur l’horizontale et plusieurs kilome`tres sur la verticale) et sont en-
gendre´es par les grands syste`mes orographiques. Ces ondes sont quasi-stationnaires mais peuvent
e´ventuellement se propager lentement vers l’ouest ou verticalement jusqu’a` la stratosphe`re. Les
ondes de gravite´ sont d’e´chelle plus re´duite et sont cre´e´es par tous les phe´nome`nes susceptibles
d’induire localement de fortes vitesses verticales dans l’atmosphe`re (orographie, convection pro-
fonde, ...).
I.3.2.2 Quel est leur roˆle ?
De quelle manie`re ces ondes participent-elles a` la dynamique de l’atmosphe`re moyenne ? Si
l’atmosphe`re e´tait un immeuble, des ondes prendraient en permanence l’ascenseur pour distri-
buer le courrier des e´tages les plus bas aux e´tages les plus hauts. Un travail a` la fois essentiel et
e´phe´me`re : elles disparaissent (on dit qu’elles de´ferlent ou qu’elles se dissipent) au moment meˆme
ou` elles distribuent leur courrier un peu spe´cial que l’on nomme quantite´ de mouvement. L’e´tage
auquel elles s’arreˆtent et la quantite´ de courrier qu’elles y de´posent de´pendent non seulement de
certaines de leurs proprie´te´s (de leur vitesse de phase notamment) mais aussi de l’attractivite´ des
e´tages. C’est l’e´coulement moyen de l’atmosphe`re, qui, au gre´ de l’activite´ des ondes et de leur
choix de l’e´tage de destination, est acce´le´re´ ou ralenti1. Ainsi, l’attractivite´ des e´tages change, les
destinations les plus prise´es par les ondes changent, et l’attractivite´ des e´tages change de nou-
veau. Avec cette description volontairement image´e de l’interaction ondes-e´coulement moyen,
vous aurez, je l’espe`re, compris le roˆle essentiel joue´ par les ondes dans la dynamique de l’at-
mosphe`re moyenne. Dans le chapitre 4, l’explication de ce me´canisme sera beaucoup plus pre´cise
et the´orique. Voyons toutefois comment le courrier est re´gulie`rement distribue´ dans l’immeuble.
La figure I.4 de´crit l’effet des ondes dans l’atmosphe`re moyenne.
Les ondes de gravite´ sont celles qui se propagent le plus haut. Celles qui se propagent a`
travers le jet d’ouest (il est dans l’he´misphe`re d’hiver), freinent l’e´coulement moyen lorsqu’elles
se dissipent. Elles contribuent a` la fermeture du jet (le vent tend vers ze´ro) au niveau de la
me´sopause. Le sche´ma est identique pour le jet d’est. Quant aux ondes de Rossby, leur effet
consiste a` freiner le jet d’ouest dans la stratosphe`re aux moyennes latitudes de l’he´misphe`re
d’hiver.
I.3.2.3 La circulation me´ridienne
Ces modifications de l’e´coulement moyen s’accompagnent d’une circulation me´ridienne (mou-
vement dans les directions verticale et nord-sud), repre´sente´e sche´matiquement sur la figure I.4.
1La litte´rature a longtemps abusivement employe´ le mot drag (traˆıne´e) pour de´crire cette action, alors qu’elle
peut eˆtre dans le sens oppose´ d’un freinage de l’e´coulement moyen.
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Fig. I.4. Repre´sentation sche´matique de l’action des ondes dans l’atmosphe`re moyenne. Les lignes de
courant de la circulation me´ridienne induite par le de´ferlement des ondes sont repre´sente´es de manie`re
sche´matique (bleu). La structure du vent zonal est repre´sente´e en noir, tandis que les zones grise´es
correspondent aux zones de de´ferlement des ondes.
A` la me´sopause, elle se caracte´rise par un mouvement du poˆle d’e´te´ vers le poˆle d’hiver
associe´ a` un mouvement ascendant au poˆle d’e´te´ et subsident au poˆle d’hiver. Dans les re´gions
de subsidence (ascendance), l’air se re´chauffe (refroidit) par compression (de´tente) adiabatique.
C’est la raison pour laquelle les tempe´ratures polaires en hiver sont nettement plus hautes
(autour de 50 K) que celles pre´dites par l’e´quilibre radiatif (cf figure I.3). Ceci explique e´galement
les tre`s basses tempe´ratures observe´es a` la me´sopause polaire d’e´te´.
Dans la basse stratosphe`re, la circulation me´ridienne se caracte´rise par 2 cellules (a` peu
pre`s syme´triques par rapport a` l’e´quateur) ou` l’air monte dans la stratosphe`re au-dessus de
la tropopause tropicale, se de´place vers le Poˆle, puis retourne dans la troposphe`re aux hautes
latitudes. Elles portent le nom de circulation de Brewer-Dobson. Brewer (1949) tentait d’expli-
quer le caracte`re extreˆmement sec de la stratosphe`re, tandis que Dobson (1956) s’attachait a`
expliquer la diffe´rence de localisation entre les re´gions ou` l’ozone est produit (e´quatoriales) et
les re´gions ou` l’on observe les maxima de concentration d’ozone (basse stratosphe`re polaire). La
vitesse verticale typique est de 0.1 mm.s−1, tandis que la vitesse me´ridienne atteint 1 m.s−1 :
il faut donc a` peu pre`s 1 a` 2 ans a` une parcelle d’air pour eˆtre transporte´e de la troposphe`re
vers la haute stratosphe`re, et pre`s de 4-5 ans pour atteindre la basse me´sosphe`re. L’aˆge de l’air
constitue ainsi un diagnostic de l’intensite´ de la circulation de Brewer-Dobson.
I.3.3 Composition chimique
L’ozone, la vapeur d’eau et le dioxyde de carbone sont les espe`ces-trace les plus importantes
dans la dynamique de l’atmosphe`re moyenne. Parmi ces trois espe`ces actives d’un point de vue
radiatif, seul le CO2 est relativement bien me´lange´ dans l’ensemble de l’atmosphe`re moyenne. Les
distributions de vapeur d’eau et d’ozone connaissent au contraire une forte variabilite´ spatiale
et temporelle.
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I.3.3.1 La vapeur d’eau
Alors que le rapport de me´lange de la vapeur d’eau peut atteindre, dans la troposphe`re,
des valeurs de l’ordre de 0.03 par volume, il se situe, pour la stratosphe`re, dans une gamme
2-6 ppmv (parties par millions en volume). Le caracte`re tre`s sec de la stratosphe`re peut s’ex-
pliquer qualitativement si l’on suppose (c’est l’hypothe`se faite par Brewer en 1949 !) que l’air
troposphe´rique entrant dans la stratosphe`re passe a` travers la tre`s froide et donc tre`s asse´chante
re´gion de la tropopause tropicale. Les me´canismes a` l’origine des e´changes de vapeur d’eau entre
la troposphe`re et la stratosphe`re sont encore mal compris et re´gulie`rement discute´s. Au dessus
de 20 km d’altitude, une augmentation progressive avec l’altitude du rapport de me´lange de la
vapeur d’eau intervient du fait de l’oxydation du me´thane (me´canisme re´actionnel conduisant a`
la production de 2 mole´cules de H2O pour une mole´cule de me´thane (CH4) de´truite).
Fig. I.5. E´volution temporelle en fonction de l’altitude du rapport de me´lange massique (ppmm) de la
vapeur d’eau stratosphe´rique, en moyenne zonale, a` l’e´quateur, entre 1989 et 1999 ; donne´es extraites
d’ERA-interim.
Le cycle saisonnier de la vapeur d’eau dans la stratosphe`re est bien corre´le´ avec celui de la
tempe´rature de la tropopause tropicale suivant le me´canisme de tape recorder (Mote et al., 1996).
Au moment de franchir la tropopause, l’air est en quelque sorte marque´ et conserve ensuite, au
cours de sa tre`s lente ascension, les caracte´ristiques qu’il acquiert a` la tropopause tropicale. Les
observations montrent en effet un retard de phase syste´matique (qui s’accroˆıt avec l’altitude)
entre le cycle annuel de la vapeur d’eau entrant dans la stratosphe`re et le meˆme cycle annuel
a` des altitudes supe´rieures (figure I.5). C’est une manie`re de diagnostiquer l’intensite´ de la
branche ascendante de la circulation de Brewer-Dobson.
I.3.3.2 L’ozone stratosphe´rique
L’ozone stratosphe´rique rassemble pre`s de 90% de la quantite´ totale d’ozone contenue dans
l’atmosphe`re terrestre. Bien qu’en faible concentration relative, de l’ordre de quelques mole´cules
d’ozone par million de mole´cules d’air, l’ozone stratosphe´rique est d’une importance fondamen-
tale. L’efficacite´ de l’absorption du rayonnement solaire ultraviolet de´pend de l’e´paisseur locale
de la couche d’ozone, c’est-a`-dire du nombre total de mole´cules d’ozone le long du trajet optique
des rayons. Cette quantite´ est appele´e colonne totale d’ozone et est le plus souvent exprime´e en
unite´ Dobson (DU)2.
L’ozone est principalement produit dans les re´gions e´quatoriales ou` le rayonnement solaire
est suffisamment intense pour photo-dissocier constamment l’oxyge`ne mole´culaire. Or, paradoxa-
lement, la colonne totale d’ozone est maximale pre`s des poˆles, loin de sa re´gion de production
2Une unite´ Dobson correspond a` une e´paisseur the´orique d’ozone d’un centie`me de millime`tre a` tempe´rature
et pression standard (273 K et 1 atmosphe`re). Elle repre´sente 2, 69× 1016 mole´cules d’ozone par cm2.
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Fig. I.6. Colonne totale d’ozone (DU) en fonction du mois et de la latitude. Valeurs issues des mesures
de l’instrument satellitaire toms, moyenne 1979-2008.
(figure I.6). Il est donc clair que la distribution spatiale et temporelle de l’ozone dans la stra-
tosphe`re n’est pas simplement de´termine´e par l’e´quilibre photochimique entre sa production et
sa destruction. Les mouvements dynamiques associe´s a` la circulation ge´ne´rale jouent en effet un
roˆle fondamental en redistribuant l’ozone a` travers l’ensemble de la stratosphe`re. L’importance
relative de la photochimie et de la dynamique dans la variabilite´ spatio-temporelle de l’ozone
de´pend toutefois du domaine d’altitude conside´re´. Dans la haute stratosphe`re (entre 30 et 50
km d’altitude), la dure´e de vie de l’ozone est courte, de quelques heures a` la journe´e. L’ozone
est alors en e´quilibre photochimique et sa concentration est de´termine´e par le rapport entre sa
production et sa destruction, les phe´nome`nes de transport pouvant eˆtre ne´glige´s. En revanche,
dans la basse stratosphe`re, la situation est diffe´rente : le taux des re´actions photochimiques
devient faible, le temps ne´cessaire pour atteindre l’e´quilibre photochimique devient grand par
rapport aux e´chelles de temps des mouvements atmosphe´riques. Ainsi, la distribution de l’ozone
dans la basse stratosphe`re est fortement conditionne´e par le transport lie´ aux mouvements at-
mosphe´riques.
I.4 La variabilite´ de l’atmosphe`re moyenne
I.4.1 Les oscillations e´quatoriales
Dans l’atmosphe`re moyenne e´quatoriale, au-dessus de 35 km d’altitude, le cycle saisonnier se
caracte´rise par une oscillation semi-annuelle du vent zonal moyen. Dans la basse stratosphe`re,
en revanche, le cycle saisonnier est largement outrepasse´ par une oscillation bien plus longue,
dont la pe´riode moyenne de 27 mois lui confe`re le nom d’oscillation quasi-biennale.
I.4.1.1 L’oscillation quasi-biennale (QBO)
L’oscillation quasi-biennale3 est caracte´rise´e en moyenne zonale par une alternance, avec des
pe´riodes moyennes allant de 22 a` 34 mois, de re´gimes de vents d’est et d’ouest. L’amplitude
maximale de l’oscillation est de l’ordre de 20 a` 30 m.s−1 vers 30 hPa. Les vents d’est y sont
ge´ne´ralement plus forts que les vents d’ouest, comme on peut le voir sur la figure I.7. Les
3Ce paragraphe ne constitue qu’une entre´e en matie`re ; la QBO sera aborde´e sous diffe´rents aspects tout au
long de ce manuscrit.
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re´gimes de vents qui se succe`dent se propagent vers le bas avec une vitesse moyenne de l’ordre
de 1 km/mois.
Fig. I.7. Se´rie temporelle de la QBO (moyennes mensuelles de´saisonnalise´es de la moyenne zonale du vent
zonal a` l’e´quateur) en m.s−1, extraite des donne´es ERA-interim entre 1989 et 2008. Les couleurs rouges et bleues
repre´sentent respectivement les vents d’ouest et les vents d’est.
De´couverte simultane´ment au de´but des anne´es 60 par Reed et al. (1961) et par Veryard
et Ebdon (1961), elle a fait l’objet d’un nombre important de publications (voir Baldwin et al.
(2001) pour une revue de´taille´e). L’explication la plus probable de ce phe´nome`ne propose le
pilotage par des ondes, plutoˆt de grande e´chelle, force´es dans la troposphe`re e´quatoriale et se
propageant verticalement. La QBO re´sulterait alors d’interactions non-line´aires entre ces ondes
et l’e´coulement moyen. Bien qu’e´tant un phe´nome`ne tropical, cette oscillation a un impact non
ne´gligeable sur les re´gions extra-tropicales, notamment a` travers la modulation du vortex polaire.
I.4.1.2 L’oscillation semi-annuelle (SAO)
Comme l’oscillation quasi-biennale, l’oscillation semi-annuelle est une oscillation du vent
zonal dans la stratosphe`re e´quatoriale. L’oscillation est maximale pre`s de la stratopause d’une
part et pre`s de la me´sopause d’autre part. L’amplitude maximale a` la stratopause est de l’ordre
de 30 m.s−1. Le maximum de vent d’ouest se produit juste apre`s l’e´quinoxe, celui du vent d’est
juste apre`s le solstice. L’acce´le´ration d’ouest de´bute a` la stratopause et se propage vers le bas
a` une vitesse de 10 km par mois : le me´canisme associe´ implique des ondes e´quatoriales de
grande e´chelle (et aussi sans doute des ondes de gravite´). L’acce´le´ration d’est, quant a` elle,
semble se produire simultane´ment a` tous les niveaux. Le roˆle joue´ par des ondes se propageant
verticalement semble mineur, laissant la place a` des processus de transport horizontal de moment
cine´tique.
I.4.2 Les re´chauffements stratosphe´riques soudains
L’he´misphe`re d’hiver aux latitudes extra-tropicales est le sie`ge d’un fort jet d’ouest (on parle
de vortex polaire ou de jet de la nuit polaire) associe´ a` des tempe´ratures tre`s basses (figures
I.1 et I.2). De manie`re sporadique, en hiver et essentiellement dans l’he´misphe`re nord, cette
situation (stratosphe`re polaire froide avec vortex d’ouest) peut changer en un laps de temps
tre`s court : en l’espace de quelques jours, les vents d’ouest disparaissent, laissant la place a`
un re´gime d’est ; on assiste e´galement a` un re´chauffement de grande e´chelle de la stratosphe`re
polaire (pre`s de 40 K en quelques jours a` 50 hPa). On parle de re´chauffement stratosphe´rique
soudain4. S’il se produit assez toˆt dans la saison hivernale, il peut y avoir un retour graduel
vers un e´coulement normal. L’origine de ce phe´nome`ne est la` encore dynamique : elle est relie´e
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a` la propagation sur la verticale des ondes stationnaires d’e´chelle plane´taire, ge´ne´re´es dans la
troposphe`re (Matsuno, 1971). Ces re´chauffements apparaissent plus souvent dans l’he´misphe`re
nord, a` cause de la disparite´ inter-he´misphe´rique de l’activite´ des ondes de Rossby, et en moyenne
tous les 2 ans.
I.5 Objectifs et articulation de la the`se
The middle atmosphere cannot be properly understood without considering the complex
interactions among dynamics, chemistry and radiation.
Andrews et al. (1987)
I.5.1 Positionnement de la the`se
Dans les paragraphes pre´ce´dents, nous avons essaye´ de donner une vision d’ensemble de
l’atmosphe`re moyenne et, a` travers celle-ci, tente´ de mettre en relief le roˆle indissociable de la
dynamique, de la chimie et du rayonnement dans cette re´gion de l’atmosphe`re. C’est la raison
pour laquelle une mode´lisation re´aliste de l’atmosphe`re moyenne ne doit pas se contenter de
repre´senter se´pare´ment ces trois composantes : la description de´taille´e de leurs interactions doit
e´galement eˆtre prise en compte.
Ce panorama de l’atmosphe`re moyenne a aussi de´montre´ qu’elle ne peut eˆtre dissocie´e de sa
voisine troposphe´rique. Le lien e´troit qui les unit est de plusieurs natures (roˆle actif des ondes
ge´ne´re´es dans la troposphe`re dans la dynamique de l’atmosphe`re moyenne ; influence sur la com-
position chimique de l’atmosphe`re moyenne d’espe`ces e´mises dans la troposphe`re) et ajoute a`
l’ambition de la mode´lisation re´aliste de l’atmosphe`re moyenne deux nouvelles exigences : la
repre´sentation correcte de la troposphe`re et la prise en compte de son interaction avec l’at-
mosphe`re moyenne.
La richesse et la complexite´ des phe´nome`nes mis en jeu fait de la mode´lisation de l’atmosphe`re
moyenne un exercice passionnant. Malheureusement, la dure´e de cette the`se ne permet pas de
traiter dans le de´tail l’inte´gralite´ de ces processus. Seuls quelques-uns d’entre eux (les ondes de
gravite´, l’oscillation quasi-biennale, la chimie stratosphe´rique) seront aborde´s. Bien que l’une
des finalite´s soit de les inte´grer dans le mode`le atmosphe´rique, nous taˆcherons de les explorer
en tant que tels. C’est la raison pour laquelle ils seront traite´s sous diffe´rents angles (concepts
the´oriques, mode`les simples et mode´lisation tri-dimensionnelle).
Cette de´marche ne peut eˆtre fructueuse que si elle a conscience des limites auxquelles elle
doit faire face. Nous en avons identifie´ au moins deux principales. La premie`re d’entre elles
renvoie a` l’ine´vitable restriction du domaine d’e´tude, alors que nous rappelions, au de´but de ce
paragraphe, le caracte`re e´minemment global des phe´nome`nes e´tudie´s. La the`se s’est ainsi borne´e
a` l’analyse de la seule composante atmosphe´rique du mode`le climatique. Dans ce contexte, il
devient ne´cessaire de s’assurer que le phe´nome`ne est bien quantifie´ dans le domaine conside´re´.
Cela n’exclut pas que son importance devienne relative, voire ne´gligeable dans un contexte
plus ge´ne´ral mais son e´volution ou sa remise en question s’ave`re alors plus facile. La seconde
contrainte concerne la finitude des outils dont nous disposons. Pour eˆtre utilisables avec les
moyens de calcul actuels, les mode`les climatiques pre´sentent des caracte´ristiques dont il faut
tenir compte dans une de´marche de mode´lisation. Prenons deux exemples. La re´solution influe
directement sur la manie`re de traiter des phe´nome`nes de petite e´chelle, comme les ondes de
gravite´. De la meˆme manie`re, le nombre de traceurs que peut raisonnablement transporter le
mode`le influe sur la complexite´ du sche´ma utilise´ pour de´crire la chimie de la stratosphe`re. La
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complexite´ des approximations propose´es par le mode´lisateur doit ainsi s’adapter aux possibilite´s
de l’outil dont il dispose.
Le travail expose´ dans ce document s’inscrit a` la fois dans la ligne´e des parutions the´oriques
sur l’atmosphe`re moyenne (et dont les principales ont e´te´ cite´es dans les paragraphes qui
pre´ce`dent) et dans celles, plus re´centes, qui ont fait de l’atmosphe`re moyenne une composante a`
part entie`re des mode`les de circulation ge´ne´rale (gcm). A` la suite du laboratoire gfdl5 (Fels et
al., 1980), de nombreux groupes de recherche ont inclus l’atmosphe`re moyenne dans leurs gcm :
Hamilton et al. (1995) ; Boville (1995) ; Manzini et al. (1997) ; Beagley et al. (1997) ; Butchart
et Austin (1998).
Le mode`le du cnrm6, arpege-Climat, n’a pas de´roge´ a` la re`gle (De´que´ et al., 1994) et a
meˆme longtemps constitue´ un pionnier dans l’e´tude de la stratosphe`re, que ce soit pour la chimie
(Cariolle et De´que´, 1986) et pour la dynamique (Cariolle et al., 1993). Ce travail s’e´vertue,
modestement, a` perpe´tuer cette tradition.
I.5.2 Articulation du manuscrit
Introductif, ce premier chapitre est une invitation au voyage au sein de l’atmosphe`re
moyenne. Ses principales caracte´ristiques y sont expose´es dans un souci de pe´dagogie et de sim-
plicite´ afin de permettre au lecteur peu averti de se familiariser avec les concepts et phe´nome`nes
e´voque´s tout au long de ce document.
Tandis que le premier chapitre s’attarde sur l’objet d’e´tude, le chapitre 2 de´crit les donne´es
(principalement des donne´es observe´es ou issues de la simulation nume´rique) et outils utilise´s
(principalement des mode`les nume´riques) durant cette the`se.
Le chapitre 3 aborde le lien dynamique entre la troposphe`re et la stratosphe`re, et propose
une e´tude qui vise a` e´valuer l’importance de la stratosphe`re e´quatoriale pour la dynamique de
l’atmosphe`re extra-tropicale. Elle s’appuie sur la comparaison d’une simulation de re´fe´rence avec
une simulation ide´alise´e incluant une stratosphe`re e´quatoriale rendue parfaite par la technique
du nudging.
Le chapitre 4 est entie`rement consacre´ aux ondes de gravite´. Leur description the´orique est
suivie de la pre´sentation des me´thodes (parame´trisations) les plus courantes pour les repre´senter
de manie`re efficace dans un mode`le de circulation ge´ne´rale. La parame´trisation choisie est teste´e
dans une configuration unidimensionnelle, puis son effet est e´value´ dans le mode`le arpege-
Climat.
Le chapitre 5 s’efforce de de´crire la conception puis la validation d’un mode`le de chimie-
climat. L’effet produit par le couplage chimique est analyse´ attentivement dans un second temps.
Enfin, le chapitre 6 e´nonce les conclusions et perspectives, faisant office a` la fois de synthe`se
et d’ouverture vers d’autres horizons ou d’autres altitudes...
5Geophysical Fluid Dynamics Laboratory
6Centre National des Recherches Me´te´orologiques
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Chapitre II
Outils et me´thodes
II.1 Donne´es observe´es et re´analyses
L’histoire du climat (du temps qu’il a fait) est enregistre´e depuis de nombreuses anne´es.
La re´partition des points d’observation, les techniques de mesure et la pre´cision des releve´s ont
conside´rablement varie´ au cours du temps. Depuis quelques de´cennies, le nombre des donne´es
s’est accru de manie`re tre`s rapide, avec l’ave`nement de l’observation par satellite. Plus nom-
breuses, les donne´es re´centes sont aussi plus fiables. De nombreux travaux ont ainsi pour but
d’homoge´ne´iser a` la fois spatialement et temporellement les se´ries observe´es afin de fournir a` la
communaute´ scientifique des jeux de donne´es de re´fe´rence. Dans cette e´tude sont utilise´es a` la
fois des donne´es d’observation et des donne´es issues de re´analyses atmosphe´riques.
II.1.1 Observations
TOMS
L’instrument TOMS1 fut initialement installe´ a` bord du satellite Nimbus-7 de la NASA.
Lance´ en octobre 1978, l’instrument a de´finitivement cesse´ de fonctionner en 1993. Il a alors e´te´
relaye´ par des instruments identiques embarque´s a` bord des satellites Meteor-3 (1992-1994) et
EarthProbe (1996-2005). L’instrument TOMS mesure les luminances du rayonnement ultravio-
let solaire re´fle´chi par l’atmosphe`re, pour six longueurs d’ondes diffe´rentes. La colonne totale
d’ozone est calcule´e a` partir du rapport des mesures effectue´es pour deux canaux diffe´rents.
Une carte quotidienne de la colonne totale d’ozone, avec une re´solution spatiale de l’ordre de 50
km, est ainsi obtenue, a` l’exception des re´gions plonge´es dans la nuit polaire. La pre´cision est de
l’ordre de 1%, mais de´croˆıt pour des angles ze´nithaux e´leve´s, autrement dit en bordure de la nuit
polaire (McPeters et Labow, 1996). En raison de la longueur de la se´rie observe´e, les donne´es de
l’instrument TOMS sont particulie`rement utiles pour la validation de la distribution d’ozone.
HALOE-MLS-CLAES
Le satellite a` orbite basse UARS a e´te´ lance´ en 1991 par la NASA dans l’objectif d’e´tudier
la composition chimique de l’atmosphe`re. A` son bord, diffe´rents instruments d’observations
parmi lesquels HALOE2, qui utilise une technique d’occultation solaire, MLS3, qui utilise une
technique de sondage micro-onde au limbe, et le spectrome`tre CLAES4, ces deux derniers per-
1Total Ozone Mapping Spectrometer
2HALogen Occultation Experiment
3Microwave Limb Sounder
4Cryogenic Limb Array Etalon Spectrometer
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mettant de comple´ter les donne´es manquantes d’HALOE dans la nuit polaire. Ces instruments
ont fonctionne´ plus de dix ans et permis de cre´er des climatologies (Grooss et Russell, 2005) des
principales espe`ces chimiques, parmi lesquelles O3, H2O, CH4, NOx, HCl, HNO3 et N2O. Il est a`
noter que l’instrument MLS est de´sormais embarque´ a` bord du satellite AURA, lance´ en 2004.
II.1.2 Re´analyses atmosphe´riques
Une re´analyse est en quelque sorte une reconstitution historique des e´tats passe´s de l’at-
mosphe`re. On s’appuie pour cela sur un mode`le nume´rique capable de simuler la dynamique et
la physique de l’atmosphe`re. Toutes les observations disponibles sont assimile´es (en quelque sorte
dige´re´es) par le mode`le qui fac¸onne ainsi a posteriori une image de l’atmosphe`re aussi fide`le que
possible. Le processus d’assimilation de donne´es permet de pallier les disparite´s ge´ographiques
et autres de´fauts des observations, et l’utilisation d’un mode`le dynamique assure la cohe´rence
physique des parame`tres calcule´s. Les re´analyses permettent ainsi de de´crire la structure verti-
cale de l’atmosphe`re et constituent de`s lors un outil pre´cieux dans la compre´hension du syste`me
climatique. Voici la liste des re´analyses que nous avons utilise´es dans cette the`se :
• la re´analyse ERA-40 du Centre europe´en de pre´vision5, qui couvre la pe´riode 1958-2001
(Uppala et al., 2005). Les donne´es sont disponibles toutes les 6h, avec 60 niveaux de
pression de 1000 hPa a` 0.1 hPa.
• la re´analyse ERA-Interim, qui couvre la pe´riode 1989-2008 (Uppala et al., 2008). Par rap-
port a` sa devancie`re, elle be´ne´ficie d’une nouvelle me´thode d’assimilation (4D-Var), d’un
mode`le a` plus haute re´solution horizontale (T255) posse´dant une meilleure physique et
de donne´es d’observation supple´mentaires − donne´es GOME (Global Ozone Monitoring
Experiment) de profils d’ozone −. La re´solution verticale est par contre inchange´e (utili-
sation de 60 niveaux et dernier niveau a` 0.1 hPa). La circulation me´ridienne semble mieux
repre´sente´e que dans ERA-40 (Simmons et al., 2006), mais les biais de tempe´rature dans
la haute stratosphe`re, bien que de signe oppose´, sont du meˆme ordre (environ 5 K).
• la re´analyse des centres me´te´orologiques ame´ricains NCEP et NCAR, qui couvre la
pe´riode 1948-2008 (Kalnay et al., 1996). Les donne´es sont disponibles toutes les 6h, sur 17
niveaux de pression de 1000 hPa a` 10 hPa. Certaines e´tudes ont mis en e´vidence dans ces
donne´es un certain nombre de ruptures temporelles, notamment dans l’he´misphe`re nord.
II.1.3 La climatologie SPARC
La climatologie SPARC, de´ja` e´voque´e dans le premier chapitre, est disponible pour les
moyennes zonales de vent et de tempe´rature pour une altitude allant jusqu’a` 85 km (Randel
et al., 2004). Ces moyennes combinent les donne´es des analyses du Met Office (Swinbank et
O’Neill, 1994) a` des donne´es obtenues avec les instruments HALOE et MLS.
II.2 Le mode`le de circulation ge´ne´rale
II.2.1 Un mode`le de circulation ge´ne´rale
De´ja` e´voque´ au tout de´but de ce manuscrit, le mode`le nume´rique qui cherche a` simuler les
mouvements atmosphe´riques prend le nom de mode`le de circulation ge´ne´rale (GCM). Il s’agit,
par des me´thodes nume´riques, de calculer une solution approche´e des e´quations aux de´rive´es
partielles qui de´crivent l’e´volution de l’atmosphe`re : a` partir de donne´es d’entre´e externes (flux
solaire, tempe´ratures de surface des oce´ans) et de conditions initiales, ce mode`le est capable de
5European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF)
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de´terminer l’e´volution temporelle tri-dimensionnelle des variables me´te´orologiques essentielles
(vent, tempe´rature, humidite´, ...).
Trois e´le´ments principaux constituent le ge´nome du mode`le et fondent son identite´. La mise
en e´quation du mouvement atmosphe´rique suppose tout d’abord un certain nombre d’hypothe`ses
(le moins possible est souhaitable bien suˆr). C’est la premie`re pierre du mode`le, son squelette
en quelque sorte. La plupart des GCM ont le meˆme. La me´thode nume´rique de re´solution de
ces e´quations constitue la deuxie`me marque distinctive du mode`le. Il existe de nombreuses
me´thodes d’approximation nume´riques des e´quations aux de´rive´es partielles mais leur principe
est bien souvent le meˆme : il s’agit d’obtenir des valeurs nume´riques discre`tes (c’est-a`-dire en
nombre fini) qui approchent en un sens convenable la solution exacte. La me´thode nume´rique
choisie est ainsi indissociable d’une discre´tisation (de´coupage en petites boˆıtes, on parle aussi de
maillage) de l’atmosphe`re. Ce pourrait eˆtre suffisant mais l’e´chelle spatiale du maillage est trop
laˆche pour retenir tous les processus qui ont une importance significative et un grand nombre
d’entre eux doit eˆtre repre´sente´ de manie`re simplifie´e, ou parame´tre´e. C’est le cas par exemple
des rouleaux turbulents de quelques centaines de me`tres qui se forment dans les basses couches
de l’atmosphe`re et sont a` l’origine de nuages tels que les strato-cumulus. Les simplifications
ne´cessaires pour repre´senter ces processus dans les mode`les climatiques constituent a` la fois une
faiblesse et l’aliment d’une recherche active et multidisciplinaire.
De´clinons de´sormais l’identite´ du mode`le climatique du cnrm, arpege-Climat.
II.2.2 Pre´sentation du mode`le ARPEGE-Climat
Le mode`le arpege-Climat est l’adaptation du mode`le arpege/ifs pour l’e´tude du climat.
Ce dernier est issu d’un projet mene´ conjointement par Me´te´o-France et le Centre europe´en
de pre´vision (ecmwf). Deux mode`les de pre´vision ont e´te´ de´veloppe´s. Ils sont base´s sur une
partie dynamique commune mais diffe`rent par leur formulation physique. Les paragraphes qui
suivent de´crivent succinctement les principales caracte´ristiques du mode`le arpege-Climat (dans
ses versions 4 et 5, utilise´es durant cette the`se). Le lecteur est invite´ a` lire les documentations
du mode`le arpege-Climat et du mode`le ifs pour plus de de´tails.
II.2.2.1 La discre´tisation spatiale
Les champs sont repre´sente´s, selon la me´thode spectrale, sous la forme d’une de´composition
en harmoniques sphe´riques
X(λ, φ) =
M∑
m=−M
N∑
n=|m|
Xmn H
m
n (λ, φ)
ou` λ de´signe la longitude, φ la latitude, m le nombre d’onde zonal, n le nombre d’onde global,
Xmn le coefficient spectral du champ X et H
m
n l’harmonique sphe´rique correspondante. Dans la
pratique, la de´composition est limite´e a` un nombre fini d’harmoniques. On parle de troncature.
C’est la troncature triangulaire N = M qui est la plus couramment utilise´e.
Pour une troncature donne´e, il existe une grille optimale de points sur la sphe`re qui permet
de calculer la valeur exacte des coefficients spectraux et des termes quadratiques. Cette grille,
dite grille de Gauss, est re´gulie`re en longitude, mais irre´gulie`re en latitude. Pour une troncature
triangulaire M , on peut montrer qu’il faut prendre au moins 3M+1 points par cercle de latitude
et (3M +1)/2 latitudes pour qu’il n’y ait pas d’aliasing lors du calcul des termes quadratiques.
Ne´anmoins, comme, dans le sche´ma semi-lagrangien utilise´ par le mode`le arpege-Climat, les
termes quadratiques lie´s a` l’advection disparaissent, il est possible d’employer une grille plus
grossie`re : la grille dite line´aire, qui ne requiert que 2(M + 1) points par cercle de latitude et
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M + 1 latitudes. Dans cette the`se, la troncature la plus couramment utilise´e est la troncature
M = 63, associe´e a` une grille line´aire de 128 points de longitude par 64 points de latitude,
correspondant a` une re´solution de l’ordre de 300 km (on la notera tl63)6. Enfin, aux latitudes
e´leve´es, on conside`re moins de points sur un cercle de latitude qu’il n’y a de modes de Fourier,
afin de maintenir une grille a` peu pre`s isotrope pour les calculs de la physique. On parle alors
de grille re´duite7.
Le passage de l’espace spectral a` l’espace de Fourier se fait par une transformation de Fourier
puis le passage a` l’espace de points de grille se fait par une transformation de Legendre. Les
calculs de la partie physique sont faits dans cet espace.
La coordonne´e verticale est une coordonne´e hybride qui suit le relief et se confond avec
la coordonne´e pression dans les niveaux supe´rieurs. Elle est de´finie de fac¸on implicite comme
donnant la pression dans la couche l du mode`le sous la forme
pl = Al + Blps
Al et Bl sont des constantes qui de´finissent les niveaux de pression pl aux interfaces entre les L
couches du mode`le (p1 = ps et pL+1 = 0). La re´partition des niveaux utilise´e (L = 60 et L = 91)
sera illustre´e dans le chapitre 4.
II.2.2.2 La discre´tisation temporelle
La discre´tisation temporelle utilise un sche´ma centre´ semi-implicite de type saute-mouton
(leapfrog). L’e´quation d’une variable d’e´tat X peut se de´composer de la fac¸on suivante :
dX
dt
= A(X) + F(X)
ou` A de´signe la contribution dynamique et F la contribution des parame´trisations physiques.
Pour introduire le sche´ma semi-implicite, on line´arise l’ope´rateur A (on note Al sa partie line´aire
et B sa partie non line´aire). On obtient alors la discre´tisation suivante
Xt+Δt −Xt−Δt
2Δt
= Al(X
t) + F(Xt−Δt) +
β
2
B(Xt+Δt − 2Xt + Xt−Δt)
ou` t est le temps courant, Δt le pas de temps du mode`le et β un parame`tre permettant de re´gler
la stabilite´ du sche´ma. β = 0 correspond a` une formulation explicite et β = 1 a` une formulation
implicite.
II.2.2.3 La discre´tisation semi-lagrangienne
L’e´quation d’e´volution temporelle d’une variable X s’e´crit selon une formulation semi-
lagrangienne
dX
dt
= X˙
Le mode`le arpege-Climat utilise un sche´ma semi-lagrangien a` deux niveaux temporels, ce qui
signifie que la valeur de X a` l’instant t + Δt au point de grille F est e´gale a` la valeur de X a`
l’instant t au point origine O (qui n’est pas ne´cessairement un point de grille)
XF (t +Δt) = XO(t)
6Dans l’espace de points de grille, cela revient a` prendre la grille de Gauss associe´e a` la troncature M = 42.
7Pour la grille tl63, cela correspond a` utiliser 6232 points au lieu de 8192 et cela permet de re´duire le temps
de calcul de 30%.
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A` chaque pas de temps et pour chaque point de grille, la technique semi-lagrangienne doit
de´terminer la position du point origine par re´tro-trajectoire et interpoler la valeur de la variable
X en ce point. Elle est ainsi, pour un pas de temps, plus couˆteuse que la me´thode eule´rienne,
mais elle permet d’employer de plus grands pas de temps car le crite`re de stabilite´ est moins
se´ve`re. Le sche´ma est de´crit avec de´tails dans Yessad (2009).
II.2.2.4 Diffusion horizontale
Les termes de diffusion horizontale sont calcule´s dans l’espace spectral sous la forme d’un
laplacien ∇6 dans les e´quations d’e´volution des variables pronostiques afin d’e´viter une accu-
mulation d’e´nergie dans les petites e´chelles (Yessad, 2008). Au dessus de 100 hPa, le terme de
diffusion est inversement proportionnel a` la pression si bien que la diffusion devient tre`s forte
dans les plus hauts niveaux du mode`le, pour des raisons de stabilite´ nume´rique.
II.2.2.5 Rayonnement
Version 4
Dans la version 4 du mode`le arpege-Climat, le sche´ma de rayonnement utilise´ est celui
de´veloppe´ par Morcrette (1990). Connu sous le nom de fmr8, ce sche´ma prend en compte
l’absorption, l’e´mission et la re´flexion du rayonnement thermique, ainsi que la diffusion et l’ab-
sorption du rayonnement solaire par l’atmosphe`re terrestre et la surface. Les flux radiatifs sont
calcule´s par traitement successif des parties infrarouge et solaire.
La partie solaire (shortwave) du sche´ma, he´rite´e des travaux de Fouquart et Bonnel (1980),
re´sout, en utilisant une formulation en flux montant et descendant, l’e´quation du transfert radia-
tif sur 2 intervalles spectraux : un pour le visible (0.2−0.69 μm) et un pour le proche infrarouge
(0.69−4.0 μm). Une approche probabiliste suivant la me´thode de distribution du chemin optique
permet la se´paration entre les parame´trisations des processus d’absorption mole´culaire (vapeur
d’eau, ozone, gaz uniforme´ment me´lange´s) et de diffusion (nuages et ae´rosols principalement).
Le spectre infrarouge (longwave) est divise´ en 6 bandes spectrales correspondant
– aux 2 principales bandes de rotation-vibration de l’eau : 5.3 − 6.9 μm (1450-1880 cm−1)
et au-dela` de 28.5 μm (0-350 cm−1)
– a` la principale bande d’absorption du CO2 : 12.5 − 20 μm (500-800 cm
−1)
– a` la feneˆtre atmosphe´rique : 8.0 − 9.0 μm (1110-1250 cm−1) et 10.3 − 12.5 μm (800-
970 cm−1)
– a` la principale bande d’absorption de l’ozone : 9.0− 10.3 μm (970-1100 cm−1)
– a` la feneˆtre : 20.0 − 28.5 μm (350-500 cm−1)
– aux ailes des raies des bandes d’absorption de la vapeur d’eau : 3.5 − 5.3 μm (1880-
2820 cm−1) et 6.9− 8.0 μm (1250-1450 cm−1)
Version 5
Pour la partie infrarouge du spectre, la version 5 du mode`le arpege-Climat dispose du
sche´ma dit rrtm9, de´veloppe´ initialement par Mlawer et al. (1997) et adapte´ pour le mode`le
IFS par Morcrette et al. (2001). Ce sche´ma s’approche de la pre´cision des meilleurs mode`les
raie-a`-raie de transferts radiatifs. Il utilise une me´thode dite en corre´lation-k, ce qui permet la
repre´sentation des e´missivite´s et transmittances spectrales dans 16 bandes spectrales diffe´rentes.
Pour la partie solaire, le sche´ma disponible dans la version 5 comprend de´sormais 6 intervalles
spectraux. La bande spectrale du proche infrarouge a e´te´ subdivise´e en 3 intervalles (0.69−1.19−
2.38 − 4.00 μm) afin de permettre une meilleure prise en compte des proprie´te´s optiques des
8Fouquart-Morcrette-Rayonnement
9Rapid Radiative Transfer Model
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nuages. La partie ultraviolet et visible du spectre a e´galement e´te´ subdivise´e en trois intervalles
spectraux.
II.2.2.6 Nuages et pre´cipitations de grande e´chelle
La parame´trisation reprend les ide´es de´veloppe´es par Smith (1990) et se base sur l’approche
statistique de Ricard et Royer (1993). La distribution de probabilite´ choisie pour l’humidite´
est de type exponentielle. Les pre´cipitations se forment quand il y a sursaturation dans la
maille en fonction de la tempe´rature et de l’humidite´ moyenne. L’eau liquide condense´e pre´cipite
instantane´ment et la chaleur latente est libe´re´e dans l’atmosphe`re. Il peut y avoir re´-e´vaporation
dans les couches infe´rieures. Une distinction est faite entre la phase glace et la phase liquide.
Dans la version 5, un nouveau sche´ma, qui prend en compte l’e´quation de l’e´nergie cine´tique
turbulente (Cuxart et al., 2000) est e´galement disponible.
II.2.2.7 Diffusion verticale et convection peu profonde
Les transferts verticaux lie´s a` la turbulence dans la couche limite de surface sont repre´sente´s
par des termes de diffusion verticale. Les coefficients d’e´change sont estime´s a` partir du sche´ma de
Ricard et Royer (1993). Un nouveau sche´ma, prenant en compte l’e´nergie cine´tique turbulente et
associe´ a` un sche´ma spe´cifique de convection peu profonde (Bechtold et al., 2001), est e´galement
disponible.
II.2.2.8 Convection profonde
Le sche´ma utilise´ se base sur les ide´es de´veloppe´es par Bougeault (1985). La convection se
produit sous deux conditions : convergence d’humidite´ dans les basses couches et instabilite´
du profil vertical de tempe´rature. La convection ajuste alors le profil instable sur un profil
nuageux suppose´ adiabatique humide. Le sche´ma emploie le concept de flux de masse, dans
lequel l’ascendance verticale dans le nuage est compense´e par une subsidence de grande e´chelle.
Une fermeture de type Kuo est utilise´e : l’humidite´ disponible est soit pre´cipite´e, soit re´utilise´e
par le terme de de´trainement.
II.2.2.9 Ondes de gravite´
La parame´trisation de´crit l’effet des ondes de gravite´ excite´es par le relief sous-maille. Ces
ondes orographiques se propagent verticalement, en transfe´rant de la quantite´ de mouvement
de la surface jusqu’au niveau critique ou` elles de´ferlent. Le flux de quantite´ de mouvement
est proportionnel a` la tension de vent en surface. La parame´trisation tient compte a` la fois des
phe´nome`nes de re´sonance et de pie´geage. Pour tenir compte des effets de blocage du flux dans les
basses couches duˆ au relief non re´solu, le frottement par les ondes de gravite´ a e´te´ augmente´ dans
un domaine limite´ aux niveaux verticaux de´finissant le relief re´el, selon les travaux de Lott et
Miller (1997). Enfin, l’effet de soule`vement est pris en compte, en ajoutant a` la force de Coriolis
un terme positif, proportionnel au relief sous-maille conside´re´ (Lott, 1999). Une parame´trisation
des ondes de gravite´ ge´ne´re´es par la convection est e´galement disponible (Bossuet et al., 1998).
Le chapitre 4 est largement consacre´ a` la description d’une nouvelle parame´trisation d’ondes de
gravite´ non orographiques.
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II.2.2.10 Surfaces continentales
Le sche´ma de surface isba10, mis au point par Noilhan et Planton (1989) et ame´liore´ par
Douville et al. (2000), permet de de´crire les principaux processus physiques qui controˆlent l’in-
teraction entre les surfaces continentales et l’atmosphe`re. Les transferts d’eau et de chaleur sont
calcule´s en fonction de la texture et de l’humidite´ du sol. L’interception des pre´cipitations li-
quides par le couvert ve´ge´tal est prise en compte ainsi que la transpiration des plantes. La neige
est repre´sente´e par un re´servoir pronostique en fonction duquel on diagnostique la fraction du
sol recouverte de neige. Une version plus re´cente de ce sche´ma de surface, appele´e surfex, est
de´sormais disponible mais n’a pas e´te´ utilise´e dans cette the`se.
II.2.2.11 Atmosphe`re moyenne
Elle concerne principalement la parame´trisation du flux photo-chimique d’ozone a` travers
la line´arisation des termes de source et de puits a` partir d’un mode`le latitude-pression, fai-
sant intervenir la circulation zonale de la stratosphe`re, une soixantaine d’espe`ces et plus de 168
re´actions chimiques (Cariolle et De´que´, 1986). Dans les niveaux les plus hauts du mode`le, l’hu-
midite´ spe´cifique est rappele´e line´airement vers une valeur qmeso (de l’ordre de 6 ppmv) pour
e´viter un asse´chement exage´re´ et repre´senter grossie`rement les sources chimiques de la vapeur
d’eau. Nous reviendrons longuement sur ces aspects dans le chapitre 5.
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Chapitre III
Influence de la stratosphe`re sur la
variabilite´ troposphe´rique
Dans ce chapitre, nous commenc¸ons par de´crire les principaux travaux qui ont essaye´ de montrer
que la stratosphe`re jouait un roˆle actif dans le syste`me climatique. A` cette re´flexion, nous
proposons une contribution sous la forme d’une e´tude qui vise a` e´valuer l’importance de la
stratosphe`re e´quatoriale pour la dynamique de l’atmosphe`re extra-tropicale.
III.1 Contexte scientifique
Un nombre croissant d’observations (par exemple, Kodera et al., 1990) sugge`rent que la
stratosphe`re joue un roˆle important dans la variabilite´ du climat troposphe´rique dans une large
gamme d’e´chelles de temps.
• A` l’e´chelle intrasaisonnie`re, un certain nombre d’observations montrent que de fortes ano-
malies dans l’intensite´ du vortex polaire dans la stratosphe`re de l’he´misphe`re nord sont bien
souvent suivies par des modifications significatives − elles peuvent durer jusqu’a` deux mois −
de la circulation troposphe´rique (Baldwin et Dunkerton, 2001 ; Polvani et Waugh, 2004). Cette
influence par le haut (downward influence) implique aussi bien des structures zonales telles
que l’oscillation arctique (Baldwin et Dunkerton, 1999) que les ondes plane´taires (Perlwitz et
Harnick, 2003). Ce me´canisme a e´te´ confirme´ par un certain nombre d’expe´riences nume´riques
(Boville, 1984 ; Norton, 2003 ou encore Lott et al., 2005). Les modifications de la circulation
troposphe´rique qui lui sont associe´es modulent non seulement le climat moyen, mais aussi l’oc-
currence des e´ve`nements extreˆmes (Thompson et al., 2002).
• A` l’e´chelle interannuelle, l’oscillation quasi-biennale (qbo) dans la stratosphe`re e´quatoriale
semble jouer un roˆle non ne´gligeable dans le climat de surface − c’est l’objet des travaux expose´s
dans ce chapitre −. Plus re´cemment, la stratosphe`re est de´signe´e comme courroie de transmission
possible entre les re´gions europe´ennes et celles du Pacifique e´quatorial, avec un roˆle actif pendant
les anne´es Nin˜o (Ineson et Scaife, 2009). D’autres e´tudes e´voquent e´galement le roˆle possible de
la stratosphe`re pour expliquer le lien observe´ entre la neige sibe´rienne en automne et l’oscillation
arctique l’hiver suivant (Cohen et al., 2010).
• A` l’e´chelle de plusieurs anne´es, l’injection dans la stratosphe`re par certaines e´ruptions
volcaniques d’ae´rosols sulfate´s s’est traduit par des effets notables sur le climat de la troposphe`re,
tant d’un point de vue dynamique que radiatif (Graf et al., 1993 ; Stenchikov et al., 2004).
• A` l’e´chelle de´cennale, la destruction de l’ozone au-dessus de l’Antarctique semble avoir
un impact non seulement sur les tempe´ratures et la circulation dans la stratosphe`re mais aussi
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sur le climat de surface (Thompson et Solomon, 2002 ; Gillett et Thompson, 2003). D’autres
e´tudes plus re´centes sugge`rent que cet effet puisse e´galement eˆtre valable dans l’he´misphe`re nord
(Morgenstern et al., 2010).
L’e´tude pre´sente´e dans ce chapitre s’inte´resse plus particulie`rement au roˆle de la stratosphe`re
e´quatoriale dans la circulation troposphe´rique hivernale de l’he´misphe`re nord. La principale
source de variabilite´ interannuelle dans la stratosphe`re e´quatoriale est constitue´e par l’oscillation
quasi-biennale (qbo). Bien que la qbo soit un phe´nome`ne essentiellement tropical pilote´ par le
transfert de quantite´ de mouvement d’ondes e´quatoriales se propageant depuis la troposphe`re
(Holton et Lindzen, 1972 ; Plumb, 1977), elle joue un roˆle dans la circulation de la stratosphe`re
extratropicale, en modulant la propagation des ondes plane´taires.
En utilisant des donne´es sur une pe´riode relativement courte (16 ans), Holton et Tan (1980)
ont les premiers montre´ que le ge´opotentiel a` 50 hPa est significativement plus bas pendant
les phases ouest de la qbo. Le me´canisme qu’ils proposent pour expliquer cet effet implique la
propagation des ondes plane´taires quasi-stationnaires (Charney et Drazin, 1961), qui de´pend
principalement de la structure verticale du vent zonal moyen et en particulier de la position du
vent nul. Pendant la phase est de la qbo, cette frontie`re entre les vents d’est et les vents d’ouest
est de´place´e vers le poˆle. Le guide d’ondes est alors plus e´troit si bien que l’activite´ des ondes
plane´taires est accrue aux hautes et moyennes latitudes, ce qui conduit a` re´duire le vortex et a`
re´chauffer la stratosphe`re polaire.
De nombreuses e´tudes base´es sur les re´analyses (Naito et Hirota, 1997 ; Hu et Tung, 2002)
ont confirme´ ces hypothe`ses. Ne´anmoins, la tre`s forte variabilite´ interannuelle de cette re´gion de
l’atmosphe`re et le nombre encore restreint de donne´es d’observations rendent difficile la mise en
e´vidence de l’effet de Holton et Tan. Ainsi, des doutes sur la validite´ de cette relation ont e´te´
formule´s et certaines e´tudes parlent d’une possible variation de cet effet au cours des dernie`res
de´cennies (Lu et al., 2008). Les mode`les nume´riques semblent de`s lors constituer des outils
pertinents pour analyser cet effet. Ainsi, Hamilton (1998), Pascoe et al. (2006) and Calvo et al.
(2007) ont reproduit cette connexion dans des mode`les de circulation ge´ne´rale.
Cependant, jusqu’a` relativement re´cemment, la plupart des mode`les de grande e´chelle ont
e´te´ incapables de simuler correctement la qbo. Seules de rares simulations de l’oscillation quasi-
biennale ont e´te´ de´crites (Takahashi, 1999 ; Scaife et al., 2000 ; Giorgetta et al., 2002). Dans
l’article pre´sente´ ci-dessous, nous choisissons de prescrire une stratosphe`re e´quatoriale re´aliste
au mode`le de circulation ge´ne´rale arpege-Climat. Nous utilisons pour cela la technique du
nudging qui a notamment e´te´ employe´e pour e´tudier l’influence de l’humidite´ du sol sur la
variabilite´ atmosphe´rique (Douville et Chauvin, 2000). Cette technique consiste en une relaxation
line´aire locale de certaines variables pronostiques du mode`le vers des valeurs de re´fe´rence. A` la
diffe´rence de Hamilton (1998) ou de Giorgetta et al. (1999), pour lesquels la valeur de re´fe´rence
est construite de manie`re ad hoc pour reproduire la qbo, nous utilisons comme valeurs de
re´fe´rence les donne´es era-40, dont Baldwin et Gray (2005) ont montre´ qu’elles fournissaient
une repre´sentation tre`s re´aliste de la stratosphe`re e´quatoriale. Il devient alors possible d’e´tudier
le roˆle de cette dernie`re dans la circulation hivernale de l’he´misphe`re nord, en comparant une
expe´rience de controˆle et une expe´rience nudge´e, capable de reproduire correctement l’oscillation
quasi-biennale. C’est l’objet de l’article pre´sente´ ci-dessous.
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III.2 Article : Sensitivity of the northern hemisphere winter
circulation to the equatorial stratosphere
Saint-Martin, D., Cariolle, D., Douville, H.
Article soumis a` Climate Dynamics
III.2.0 En re´sume´
La comparaison de l’expe´rience libre et de l’expe´rience nudge´e de´montre de manie`re claire
que l’introduction d’une stratosphe`re e´quatoriale re´aliste ame´liore de manie`re substantielle la
repre´sentation de la circulation extratropicale dans l’he´misphe`re nord. Le me´canisme propose´
pour expliquer cet effet implique la modification de la propagation des ondes de grande e´chelle.
1. L’ajout d’une stratosphe`re e´quatoriale plus re´aliste (Fig. III.1) conduit au de´placement du
jet stratosphe´rique d’hiver vers le poˆle (Fig. III.2).
2. Ce de´placement conduit a` une meilleure repre´sentation du guide d’ondes (Fig. III.3), ce qui
permet une e´volution temporelle re´aliste de l’amplitude de l’onde 1 dans la stratosphe`re
(Fig. III.4).
3. Cela se traduit par une augmentation significative de la variabilite´ stratosphe´rique hiver-
nale en avanc¸ant le de´but de l’activite´ des re´chauffements (Fig. III.5) et en augmentant la
variance totale (Fig. III.6).
4. Une meilleure (plus forte) variabilite´ stratosphe´rique semble renforcer le lien dynamique
entre la troposphe`re et la stratosphe`re et produit une re´ponse en surface proche d’une
structure de l’ao (Fig. III.8).
Bien que ces re´sultats soient de´pendants du mode`le utilise´, ils sont cohe´rents avec des e´tudes
pre´ce´dentes et confirment le fait qu’une mode´lisation pre´cise du climat hivernal de l’he´misphe`re
nord exige la repre´sentation re´aliste de la stratosphe`re tropicale.
Abstract
A general circulation model is used in a set of idealised ensemble experiments to study the
sensitivity of the northern hemispheric winter climate to the equatorial stratosphere circulation.
The comparison between perturbed and control experiments reveals a significant influence in the
amplitude and in the temporal evolution of the extratropical stratospheric variability through
an improved vertical propagation of the planetary waves. Perturbations to the equatorial stra-
tosphere are also found to influence the surface climate. These results underline the importance
of an accurate representation of the equatorial stratosphere.
III.2.1 Introduction
The quasi-biennial oscillation (QBO) in the zonal wind is the dominant feature of the equa-
torial lower stratosphere in the 70-10 mb pressure range as described in the review paper by
Baldwin et al. (2001). It is characterized by alternating regimes of easterly and westerly zonal-
mean winds which repeat at intervals that vary from 22 to 34 months.
Although the qbo is a tropical phenomenon mainly driven by momentum transfer from
equatorial waves propagating upward from the troposphere [Holton et Lindzen (1972) ; Plumb
(1977)], it also affects the extratropical stratospheric circulation by modulating the vertical
propagation of planetary waves. Using data for a short period (16 years), Holton et Tan (1980)
first found that geopotential height at 50 mb is substantially lower during the westerly phase of
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the qbo. The mechanism proposed for this effect involves the propagation of the quasi-stationary
planetary waves (Charney et Drazin, 1961), which depends on the latitude-height structure of
the zonal-mean zonal wind and in particular on the position of the zero-wind line. During
the easterly phase of the qbo, this boundary separating easterlies from westerlies is displaced
poleward and narrows the wave guide for propagation, thereby increasing the planetary wave
activity in middle and high latitudes, that leads to a reduced polar vortex and a warmer polar
stratosphere.
Several observational studies [Naito et Hirota (1997) ; Hu et Tung (2002)] have confirmed
these findings. Nevertheless, the high interannual variability in this region and the few decades
of observations make it difficult the detection of this signal (commonly referred as the Holton-
Tan relationship) in observations or reanalyses. Therefore, discrepancies exist, in particular for
the period (early/late winter) of the relationship and possible decadal-scale change have been
recently reported [Lu et al. (2008)]. Thus, numerical experiments may be useful to explore this
link. In this sense, Hamilton (1998), Pascoe et al. (2006) and Calvo et al. (2007) have reproduced
this effect with general circulation models (gcm) and Marshall et Scaife (2009) also found an
impact on European surface winter climate.
However, until relatively recently, most of the large-scale general circulation models were
unable to reproduce the qbo or a similar long-period qbo-like oscillation, and only a few simu-
lations of the qbo have been reported so far [Takahashi (1999) ; Scaife et al. (2000) ; Giorgetta
et al. (2002)]. The difficulties in reproducing a realistic oscillation in the equatorial stratosphere
are due to a complex combination of various factors [Baldwin et al. (2001) ; Giorgetta et al.
(2002)] : the model vertical resolution must be sufficient to resolve the wave-mean flow interac-
tion, the diffusion coefficient must be small enough to enable the development of an oscillation,
the convective scheme needs to generate sufficient equatorial waves to drive the qbo, the tropical
upwelling must be realistic and a non orographic gravity wave drag parameterization is often
required. Even very high horizontal and vertical resolution simulations [Watanabe et al. (2008)]
are not a guarantee of success.
In this study, we use the nudging technique in order to reproduce a realistic equatorial stra-
tosphere in a general circulation model, that allows us to isolate the qbo signal from other source
of stratospheric variability. Thus, the purpose of this work is to investigate the net influence of
the equatorial stratospheric variability on the northern extratropical winter circulation, with
particular attention to the timing of this effect.
The layout of the paper is as follows. Section 2 gives a short description of the model and
details of the experiments. The results are presented in Section 3 and Section 4 summarizes and
discusses the main conclusions.
III.2.2 Method
The arpege-climat general circulation model has been used in this work. A detailed des-
cription of this model is found in De´que´ et al. (1994) and Gue´re´my et al. (2005). For this study,
the circulation is computed by a spectral method at T63 linear truncation, associated to a
Gaussian longitude-latitude grid of 128 by 64 points. The model has a hybrid σ-pressure vertical
coordinate with 60 layers, from the surface to 0.01 mb (24 levels above 100 mb).
The two experiments described in this paper consist of 1970-2000 integrations of the arpege-
climat model, driven by observed sea surface temperatures (SST) and radiative forcings (i.e.
greenhouse gases and aerosols). The first 11-month period is regarded as spin-up and analysis
is restricted to the last 30 years. For the two experiments, we perform a 3-member ensemble of
simulations (members differ only by the atmospheric initial conditions on 1st January) in order
to enable, or at least facilitate, detection of relatively weak signals.
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The first experiment (noqbo - control) is free-running and does not reproduce the quasi-
biennial oscillation. In contrast, the second experiment (qbo - nudged) is designed, using the
nudging technique, to produce a very realistic tropical stratosphere, while leaving the extratro-
pical circulation as unconstrained as possible. An additional source was imposed to the wind
components (u, v) and to the temperature T at each timestep and at each grid point in the
model prognostic equation
∂x
∂t
= ...− λ(x− xr) (III.1)
where x = {u, v, T} is the local field at any point, λ is the relaxation rate, which is a function
of longitude, latitude and pressure, and xr is a prescribed reference field.
The strength of the imposed constraint is zero below 100 mb and is chosen dropped off
gradually in latitude at all heights (zero beyond 25°) to ensure smooth transitions in the mean
flow between the strongly constrained equatorial region and higher latitudes. The time constant
used for the relaxation is 12 hours. The relaxation is quite strong and is sufficient to obtain
a realistic equatorial stratosphere. Tests showed that other choices of timescale in the range
of 1-7 days produce similar outcomes. The reference fields (ur, vr, Tr) are the 6-hourly era-40
data [Uppala et al. (2005)] which are interpolated linearly at the model time step. The era-40
reanalysis (up to 1 mb) is also used for the comparison to the simulations.
III.2.3 Results
III.2.3.1 Basic results for the qbo
Figure III.1 represents the time-height cross section of the monthly-mean zonal-mean equa-
torial zonal wind over the period of the integration (1971-2000). In the noqbo experiment, the
winds are essentially easterly by 5-10 m.s−1 in the lower and middle stratosphere, while, as
expected, the equatorial oscillation and in particular the asymmetry in the strength of the shear
zones is perfectly reproduced by the nudged experiment. The stratopause semi-annual oscillation
(sao), largely underestimated by the control experiment (noqbo), is also well reproduced by the
qbo simulation. The stratospheric tropical temperature (not shown) is also well captured by the
perturbed experiment. In summary, the relaxation procedure described in the previous section
allows the qbo-nudged experiment to produce an equatorial stratosphere in close agreement
with the reanalysis data, and, as previously shown by Baldwin et Gray (2005), very close to
tropical rocketsonde and rawinsonde observations.
III.2.3.2 Zonal-mean flow and stratospheric planetary waves
Figure III.2 shows a time-latitude contour plot of the averaged northern winter cycle of the
daily zonal-mean zonal wind at 50 mb for the ensemble mean of the two experiments described in
section 2 and for the era-40 dataset. We first note that the reanalysis climatology exhibits more
high frequency than that of the simulations, due to only one realisation each year compared to
three members for each model year. It can be seen from this figure that the introduction of a
realistic equatorial stratosphere in the model has a significant impact on the meriodional location
of the winter stratospheric jet. In the control experiment, the jet is located almost 20°further
south than in the reanalysis data. The model used in this study exhibits the same deficiency as
most of the models used in seasonal forecasting [(Maycock et al., 2011)]. Although the location
of the jet is further north with a realistic equatorial stratosphere, the qbo experiment shows an
earlier (it begins early November) and a too persistent jet (positive bias in the beginning of the
reversal to easterly winds). These modifications of the meridional structure of the zonal-mean
zonal wind may have an impact on the stratospheric variability through the modification of the
wave-mean flow interaction.
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Fig. III.1. Time-height section of the monthly-mean zonal-mean stratospheric equatorial zonal wind
(m.s−1) over the period 1971-2000. (top) noqbo experiment ; (middle) qbo experiment ; (bottom) era-
40 reanalysis. The contour interval is 5 m.s−1 and the band between −5 and 5 m.s−1 is unshaded.
The vertically propagating quasi-stationary planetary waves are indeed the predominant
source of stratospheric variability. Charney et Drazin (1961) used linear wave theory, with an
uniform zonal-mean wind, to derive a simple criteria for the existence of these large-scale waves.
Vertical propagation of stationary waves can occur only in the presence of westerly winds weaker
than a critical value that depends on the horizontal scale of the waves. More sophisticated
theories, involving a more detailed basic state, were introduced later [Dickinson (1968) ; Matsuno
(1970)]. The propagation of large-scale atmospheric waves is similar to that of light waves in a
medium with variable refractive index ns defined as
n2s(φ, z) =
qφ
au
−
(
s
a cosφ
)2
−
f2
4N2H2
(III.2)
where
qφ = 2Ω cosφ−
1
a
[
(u cosφ)φ
cosφ
]
φ
−
af2
ρ0
[
ρ0
uz
N2
]
z
(III.3)
is the meridional gradient of the zonal-mean potential vorticity, ρ0 = ρs exp(−z/H) is the back-
ground air density and s the planetary wavenumber. a, φ, H, N , f and Ω denote Earth radius,
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Fig. III.2. Latitude-time section of the 50 mb daily zonal-mean zonal wind averaged over the period 1971-
2000 (for model data, ensemble means are shown). (top) noqbo experiment ; (middle) qbo experiment ;
(bottom) era-40 reanalysis. The contour interval is 5 m.s−1 and the band between −5 and 5 m.s−1 is
unshaded.
latitude, scale height, buoyancy frequency, Coriolis parameter and Earth rotation frequency
respectively.
Thus, waves tend to propagate in regions where n2s(φ, z) > 0 and to avoid regions where
n2s(φ, z) < 0. It can be seen from the above equation that the propagation could be affected not
only by the zonal wind but also by the wind shear and the meridional distribution of the wind.
By counting the days (or the months) with negative refractive index at all latitudes and heights,
we obtain a frequency distribution f(n2s(φ, z) < 0) of planetary waves refraction. This analysis,
proposed by Li et al. (2007), provides a clearer picture of refractive regions than the pattern
obtained with the refractive index itself.
Figure III.3 shows the latitude-height cross section of f(n2s < 0) in northern hemisphere win-
ter (November to March) for planetary wavenumber 1. Although the high latitudes refractive
region located around 200 mb extends 10°further south, the wave guide for propagation, sug-
gested by Li et al. (2007) with the ncep/ncar dataset, is also found in the era-40 reanalysis.
We note that this propagation channel extends from a subtropical barrier (the small region in
the subtropical upper troposphere where the value of f(n2s < 0) becomes rather high) to high
latitudes areas with high values of f . In the reanalysis dataset, the wave propagation seems to
be favoured during wintertime (djf) with a more pronounced and more southern subtropical
barrier during this period. The control experiment shows an unrealistic persistent trapping of
planetary waves in the 50°N-70°N lower stratosphere, mainly due to a too weak zonal wind in
this region. On the other hand, the nudged experiment reproduces well the propagation channel
even if the subtropical barrier remains less marked and located further north than in the rea-
nalysis. However, in November, the perturbed experiment shows an excessively large area with
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Fig. III.3. Meridional cross sections of the frequency of negative squared refractive indices f(n21 < 0) for
planetary wavenumber 1 (grey shaded contours, unit %) and of the climatological zonal-mean zonal wind
(dotted lined contours, unit m.s−1) for several winter months (November to March, from top to bottom).
(left) noqbo experiment ; (middle) qbo experiment ; (right) era-40 reanalysis.
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low probability of negative refractive index, mainly due to an earlier jet as observed in Figure
III.2.
These results are confirmed by the improved representation of planetary waves in the relaxa-
tion experiment. For this purpose, the monthly-mean geopotential field 〈Φ〉t (where 〈.〉t denotes
the climatological average for month t) is expanded in Fourier harmonics (see Appendix)
〈Φ〉t(φ, z, λ) = A0(φ, z) +
S∑
s=1
As(φ, z) cos[sλ+ αs(φ, z)] (III.4)
where λ is the longitude, φ the latitude, As and αs the amplitude and phase of each planetary
wavenumber s. The zonally asymmetric aspects of the monthly-mean data can be depicted
by examining meridional cross sections of amplitude As, as done in Figure III.4. The nudging
towards a realistic equatorial stratosphere clearly improves the representation of wavenumber 1
in high latitudes for all winter months. Nevertheless, the perturbed model tends to overestimate
the amplitude of wavenumber 1 in early winter (nd) and underestimate it in late winter. We also
notice that a realistic equatorial stratosphere has a small impact (not shown) on the amplitudes
of wavenumber 2 and wavenumber 3, which remain underestimated in the nudged experiment.
This result is consistent with Hu et Tung (2002), who showed that the qbo modulation is only
significant for wavenumber 1, and that the wavenumber 2 amplitude is mainly determined by
tropospheric forcing.
III.2.3.3 Stratospheric variability
As a result of this more realistic simulation of the planetary wave amplitude, we can expect
an improvement of the interannual variability of the extratropical stratosphere. In order to
quantify this effect, Figure III.5 shows the standard deviation of the interannual distribution
of the 50 mb daily area-averaged polar cap temperature. This gives a way to assess the timing
of the stratospheric sudden warmings (ssw), which play a prominent role in the wintertime
northern hemisphere stratospheric variability. The differences between the two experiments show
an enhanced variance and a better timing of the winter warming activity. As found in Pascoe et
al. (2006), the introduction of a realistic equatorial stratosphere results in an earlier and more
realistic onset of the ssw activity.
A Kolmogorov-Smirnov test (see Appendix for the details) has been perfomed to test whether
the control and nudged stratospheric variability distributions are significantly different. For this
purpose, we used the daily-mean zonal-mean zonal wind at 60°N, at 3 levels of the stratosphere :
10 mb, 50 mb and 100 mb. Figure III.6 shows histograms of these data, which have been centred
in order to remove the biases shown in Figure III.2. It can be seen that the spread is larger in
the mid-stratosphere and that the nudged experiment is able to reproduce both high and low
amplitude winds found in the reanalysis data. On the contrary, the control experiment exhibits a
too small variability, especially in the lower stratosphere. The very low values of the conservative
p-value used in the statistical test objectively confirme that the relaxation of the equatorial
middle atmosphere substantially improves the extra-tropical stratospheric variability. In the
next section, we will investigate the possible effect of these improvements on the tropospheric
climate.
III.2.3.4 Stratosphere-troposphere coupling
A large number of recent papers provides strong evidence that the dynamical stratospheric
conditions may affect the tropospheric circulation. While numerical experiments with an arti-
ficially weakened stratospheric circulation [Norton (2003) ; Lott et al. (2005)] have shown that
the stratospheric variability contributes to the persistence of the Arctic Oscillation (ao), recent
29
noqbo qbo era-40
N
O
V
D
E
C
J
A
N
F
E
B
M
A
R
Fig. III.4. Meridional cross sections of the amplitude As of the monthly-mean geopotential height fields
(meters) from (left) noqbo experiment ensemble mean, (middle) qbo experiment ensemble mean, and
(right) era-40 reanalysis, for planetary wavenumber s=1 and for several winter months (November to
March, from top to bottom). The contour intervals are the same for each panel and values exceeding 700
m are grey shaded.
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Fig. III.5. Standard deviation of the interannual distribution of daily area-averaged polar cap temperature
at 50 mb. Coloured lines shows σmodel (as defined in the Appendix) for noqbo ensemble simulation (blue
dotted line) and qbo ensemble simulation (purple dashed line). Black solid line is for era-40 reanalysis.
65°N is used to define the polar cap.
modelling studies based on a perturbation or on a relaxation of the stratospheric variability
[Scaife et al. (2005) ; Douville (2009)] confirm the possible downward influence on winter surface
climate through a modulation of the North Atlantic Oscillation (nao).
To analyse the possible dynamical links between the stratosphere and the troposphere, we
follow Cohen et al. (2002) and we study the area averaged geopotential height anomaly over
the polar cap, considered as a good approximation of the ao index. As suggested by Baldwin
et Thompson (2009), we use the value of 65°N to define the polar cap. Figure III.7 shows
correlations (November to March) between the daily polar cap geopotential anomaly at 100 mb
with the same quantity at other levels. It gives a synthetic overview of the downward propagation
of the annular mode. It can be seen from this figure that, except for the mid-troposphere, the
correlations of the nudged experiment are quite similar to that of the reanalysis dataset. In
particular, the stratospheric persistence of 100 mb anomaly is also better captured in the qbo
experiment. Overall, the dynamical coupling between the troposphere and the stratosphere seems
to be improved with the introduction of a realistic equatorial stratosphere.
In order to study the surface impact on this improved stratosphere-troposphere coupling,
Figure III.8 shows the difference in geopotential height at 1000 mb between the nudged and
control experiments in early (November-December) and late (January to March) winter. For the
two winter periods, there are increased heights over the North Atlantic and European regions
and decreased heights over the Arctic. The pattern is more pronounced in early winter. It is
clearly similar to that obtained by Baldwin et Dunkerton (2001) or by Norton (2003). Thus, the
enhancement of the stratospheric variability due to a realistic equatorial stratosphere produces
a surface height response that projects onto the positive phase of the nao/ao.
III.2.4 Conclusion
In summary, the net influence of a realistic equatorial stratosphere is assessed by comparing a
relaxation experiment and a free-running experiment. This study clearly demonstrates that the
introduction into a general circulation model of a realistic equatorial stratosphere significantly
improves the extratropical northern hemisphere winter circulation. The mechanism proposed for
this effect involves the modification of the propagation of large-scale waves.
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Fig. III.6. Histograms of daily zonal-mean zonal wind at 60°N and at 3 stratospheric levels (10 mb (top),
50 mb (middle) and 100 mb (bottom)), calculated with a bin size of 2 m.s−1. Data comprise all ensemble
members for deep wintertime (ndjfm) over the period 1971-2000. era-40 climatology is plotted in black,
noqbo experiment in blue (left panels), and qbo experiment in purple (right). The distributions are
significantly different with an overall p-value (see Appendix) of 0.019, 0.006 and 0.051 respectively for 10
mb, 50 mb and 100 mb.
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Fig. III.7. Correlation during November to March between the daily area-averaged polar cap geopotential
anomaly at 100 mb with the same quantity at other levels for era-40 reanalysis (black solid line), control
experiment (blue dotted line) and qbo experiment (purple dashed line).
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Fig. III.8. Difference in November-December (left panel) and January-March (right panel) ensemble
average 1000 mb geopotential height between qbo experiment and control experiment. The contour interval
is 10 m.
1. The addition of a more realistic westerly phase (Fig. III.1) shifts poleward the stratosphe-
ric jet (Fig. III.2), which meridional location remains a common deficiency of the global
models.
2. By displacing the position of the jet, it allows a better representation of the mid-latitudes
wave guide for propagation (Fig. III.3), thereby producing a much more realistic temporal
evolution of the wavenumber 1 amplitude in the stratosphere (Fig. III.4).
3. It is associated with a significant improvement of the northern hemisphere stratosphe-
ric variability both by advancing the onset of the warming activity (Fig. III.5) and by
enhancing the overall variance (Fig. III.6).
4. Increased stratospheric variability also improves the dynamical link between the stratos-
phere and the troposphere (Fig. III.7) and produces a surface response similar to a positive
ao pattern (Fig. III.8).
Although these results are not completely independant from the model used here, the analysis
is consistent with already reported studies and confirms that an accurate northern hemisphere
climate modelling requires a realistic equatorial middle atmosphere, in particular with a realistic
qbo amplitude.
33
Acknowledgments
The authors are very grateful to M. De´que´, A. Voldoire, and S. Tyteca for providing efficient tools to carry
on this numerical study. Thanks are also due to M. Michou, H. Teysse`dre, D. Olivie´ and A. Ribes for useful
discussions and comments on the manuscript.
III.2.5 Appendix
III.2.5.A Discrete Fourier transform
Let {λk =
2πk
N }0≤k≤N−1 denote the N longitudes of the grid. The discrete Fourier transform
of the geopotential field Φ is
Φ(λk) ≡ Φk =
1
N
N−1∑
s=0
Φˆse
isλk (III.A1)
where
Φˆs =
N−1∑
k=0
Φ(λk)e
−isλk (III.A2)
Then, the amplitude As and the phase αs of the wave s are obtained from the discrete Fourier
coefficients
As =
2
N
|Φˆs| (III.A3)
αs = arg(Φˆs) (III.A4)
III.2.5.B Interannual variance
Let i denote an ensemble member and k a year. There are a total of N = 3 ensemble members
and Y = 30 years. In order to quantify the averaged year-to-year deviation of the model from
its climatology, we define, for a field x and for each day, the interannual variance of ensemble
mean anomalies taken with respect to the overall model climatology as
σ2model =
1
Y
Y∑
k=1
(x′k)
2 (III.B1)
where x′k denotes the ensemble mean anomaly with respect to the overall model climatology x
x′k =
1
N
N∑
i=1
(xik − x) (III.B2)
x =
1
Y N
Y∑
k=1
N∑
i=1
xik (III.B3)
III.2.5.C Statistical test
A Kolmogorov-Smirnov (ks) test has been used to test whether the control and nudged
distributions are significantly different. Let {xkt }1≤t≤T and {x
l
t}1≤t≤T denote respectively the T
data (typically the daily zonal-mean zonal wind over the selected winter period ; for example,
T = 30 × 90 days) of the k-th ensemble member of the control experiment and of the l-th
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ensemble member of the nudged experiment. The empirical cumulative distribution function Fˆj
associated with ensemble member j is defined as
Fˆj(x) =
1
T
T∑
t=1
 
{xjt≤x}
(III.C1)
where   is the indicator function. Let now consider the k-th ensemble member of the control
experiment. For each l-th ensemble member of the nudged experiment, we test the null hypothesis
(H0) Fk = Fl (III.C2)
by defining the ks statistic as the distance Dkl between the two empirical cumulative distribution
functions
Dkl = sup
x
|Fˆ k(x)− Fˆ l(x)| (III.C3)
The null distribution of Dkl is obtained by a bootstrap method. In order to account for the
significant autocorrelation of the daily data used, we first simulate a Gaussian ar(1)-process s,
satisfying
st = αst−1 + εt εt ∼ N (0, 1) (III.C4)
where α is the lag 1 autocorrelation coefficient of the data. By applying the transformation z =
Fˆ−1k (Φ(s)) (where Φ is the cumulative distribution function of the standard normal distribution),
we obtain a sample the distribution of which is Fˆk. We deduce the null distribution of Dkl. For
each couple of ensemble member (k, l), we thus obtain a p-value pkl of the ks test and we define
a highly conservative overall p-value as
pc = max
k,l
(pkl) (III.C5)
III.3 Perspectives
Cette e´tude a e´te´ mene´e conjointement a` des expe´riences similaires (meˆme technique de
nudging) sur l’influence de la stratosphe`re extratropicale sur la variabilite´ du climat dans la
troposphe`re. Elles ont donne´ lieu a` des re´sultats tre`s inte´ressants, qui e´voquent la possibilite´ que
les principaux modes de variabilite´ en hiver dans l’he´misphe`re nord puissent eˆtre fortement lie´s
a` la repre´sentation re´aliste de la stratosphe`re (Douville, 2009). Des e´tudes sont en cours afin de
de´crire les me´canismes pouvant expliquer de tels effets (Ouzeau et al., 2010). Enfin, Peings (2010)
montre que l’ame´lioration de l’e´tat moyen de la stratosphe`re extratropicale (rendue possible par
la spe´cification d’une stratosphe`re e´quatoriale ide´alise´e) la rend beaucoup plus sensible a` des
perturbations de neige et permet de rendre compte des interactions entre la neige et le climat.
Cependant, de nombreuses questions se posent et me´ritent d’eˆtre approfondies. La premie`re
concerne le caracte`re ide´alise´ des expe´riences nudge´es : la stratosphe`re y est conside´re´e comme
un forc¸age de la troposphe`re, ce qui empeˆche toute action re´ciproque de la troposphe`re sur la
stratosphe`re. Il serait inte´ressant de quantifier cette action en re´alisant des expe´riences ou` la
troposphe`re est nudge´e et en examinant la re´ponse de la stratosphe`re. La technique de nudging
pourrait e´galement permettre de se´parer l’effet de la correction de l’e´tat moyen de celui de
la variabilite´ de la stratosphe`re e´quatoriale. Il suffirait pour cela de prescrire une stratosphe`re
e´quatoriale climatologique. Enfin, comme il ne fait aucun doute que la qbo est pre´visible, elle
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peut eˆtre de´crite simplement par des outils statistiques. Elle pourrait ainsi constituer une source
de pre´visibilite´, certes modeste (Boer et Hamilton, 2008), pour la pre´vision a` l’e´chelle saisonnie`re.
Le me´canisme de´crit dans cet article semble relativement robuste, comme le sugge`re l’analyse
mene´e a` la fin du chapitre 5, dans laquelle nous essayons de montrer que l’ame´lioration de
la repre´sentation du vortex polaire par l’introduction de la chimie interactive conduit a` une
meilleure variabilite´ stratosphe´rique et a` des effets sur la circulation troposphe´rique comparables
a` ceux trouve´s dans ce chapitre.
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Chapitre IV
Les ondes de gravite´ non
orographiques
Dans ce chapitre, nous de´crivons la mise en oeuvre d’une parame´trisation spectrale des ondes
de gravite´ dans le mode`le arpege-Climat. Nous commenc¸ons par e´voquer le roˆle essentiel joue´
par ces ondes dans la dynamique de l’atmosphe`re moyenne, justifiant ainsi l’inte´reˆt de cette
de´marche. Nous rappelons ensuite les principaux concepts the´oriques de´veloppe´s pour de´crire
l’action de ces ondes, concepts dont nous verrons dans la partie suivante qu’ils sont largement
utilise´s par les parame´trisations d’ondes de gravite´. Apre`s avoir e´tabli une description ge´ne´rale de
celles-ci, nous de´crivons en de´tail la parame´trisation choisie et insistons sur la manie`re objective
dont les parame`tres qui la composent sont ajuste´s. La dernie`re partie de ce chapitre est consacre´e
a` l’e´tude de l’effet de cette parame´trisation dans le mode`le de circulation ge´ne´rale.
IV.1 Roˆle dans l’atmosphe`re moyenne
L’objet de cette introduction est de pre´senter de manie`re succincte les principaux travaux
sur l’influence des ondes de gravite´, qui s’e´tend de la haute me´sosphe`re (premier paragraghe) a`
la basse stratosphe`re (second paragraphe). Dans la suite de ce chapitre, nous reviendrons avec
plus de de´tails sur la majorite´ des e´tudes cite´es dans cet aperc¸u historique.
IV.1.1 De la haute me´sosphe`re...
La structure thermique de la me´sosphe`re pre´sente une remarquable proprie´te´ : la me´sopause
d’e´te´ est, aux hautes latitudes, beaucoup plus froide (typiquement de l’ordre de 50 K) que la
me´sopause d’hiver, alors que cette dernie`re ne rec¸oit pas de rayonnement solaire (chapitre 1,
figure I.3). La haute me´sosphe`re est ainsi loin de l’e´quilibre radiatif, au sens ou` elle n’est pas
seulement gouverne´e par des processus radiatifs (absorption de rayonnement solaire et rayonne-
ment infra-rouge).
Une telle structure thermique (on parle de renversement du gradient de tempe´rature) ne peut
eˆtre maintenue que par un mouvement moyen subsident (ascendant) dans la me´sosphe`re d’hiver
(d’e´te´), lui-meˆme a` l’origine d’une compression/chauffage (de´tente/refroidissement) adiabatique
(Kellog et Schilling, 1951). L’intensite´ e´leve´e de cette circulation me´ridienne du poˆle d’e´te´ vers
le poˆle d’hiver ne´cessite, par conservation du moment cine´tique, l’existence d’une source locale
de quantite´ de mouvement, vraisemblablement due a` des processus turbulents (Murgatroyd et
Singleton, 1961). En incluant comme source supple´mentaire de quantite´ de mouvement un terme
de friction line´aire, appele´ friction de Rayleigh, il est possible, avec des mode`les analytiques
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bidimensionnels, de reproduire les principales caracte´ristiques des distributions de vent et de
tempe´rature de l’atmosphe`re moyenne (Leovy, 1964).
Toutefois, l’absence de signification physique de cette friction de Rayleigh, conjugue´e a` la
difficulte´ de reproduire le renversement du gradient vertical de vent zonal, conduisent Houghton
(1978) a` e´mettre l’hypothe`se, sugge´re´e une dizaine d’anne´es plus toˆt par Hodges (1969), que
ce sont les ondes de gravite´ qui controˆlent la circulation de la me´sosphe`re. E´mises dans la
troposphe`re, elles se propagent verticalement vers le sommet de l’atmosphe`re, ou` elles atteignent,
par de´croissance de la densite´, des amplitudes si fortes qu’elles deviennent instables et finissent
par de´ferler et de´poser la quantite´ de mouvement qu’elles transportent. Les ondes de gravite´
sont ainsi susceptibles d’e´quilibrer le bilan de quantite´ de mouvement dans la haute me´sosphe`re.
L’ide´e est approfondie d’un point de vue the´orique par Lindzen (1981), qui calcule l’expres-
sion de l’acce´le´ration induite par la dissipation d’une onde de gravite´. Puis confirme´e par les
travaux de Holton (1982) et de Garcia et Solomon (1985) qui obtiennent une repre´sentation
re´aliste de la circulation de la me´sosphe`re en incluant la parame´trisation de Lindzen dans des
mode`les zonaux.
IV.1.2 ...a` la basse stratosphe`re
Les ondes de gravite´ jouent un roˆle important non seulement dans la me´sosphe`re mais aussi
dans la stratosphe`re, en contribuant au forc¸age de l’oscillation quasi-biennale, a` la modulation
de la circulation me´ridienne de l’e´quateur vers les hautes latitudes de l’he´misphe`re d’e´te´ et a`
celle du vortex polaire en hiver.
L’importance des ondes de gravite´ est sugge´re´e de`s la premie`re the´orie de la qbo (Lind-
zen et Holton, 1968), qui la de´crit comme une oscillation interne re´sultant de l’interaction
ondes-e´coulement moyen qui se produit lors de la dissipation dans la basse stratosphe`re d’ondes
ge´ne´re´es par la troposphe`re et se propageant verticalement. Si ce me´canisme n’a pas e´te´ remis en
cause par la suite, la part relative des diffe´rentes composantes du spectre d’ondes dans le forc¸age
de l’oscillation e´quatoriale continue d’eˆtre discute´e. Certaines e´tudes montrent notamment que
les ondes e´quatoriales d’e´chelle plane´taire (ondes de Kelvin et ondes de Rossby-gravite´) pre´sentes
dans la basse stratosphe`re ne transportent pas assez de quantite´ de mouvement pour expliquer
l’oscillation observe´e, et attribuent aux ondes de gravite´ une part significative du forc¸age de
la qbo (Takahashi et Boville, 1992 ; Dunkerton, 1997). Plus re´cemment, Scaife et al. (2000)
et Giorgetta et al. (2002) ont re´ussi a` simuler une oscillation quasi-biennale dans un gcm en
incluant une parame´trisation des ondes de gravite´ non orographiques.
En s’appuyant sur le principe du downward control de´veloppe´ par Haynes et al. (1991),
d’autres e´tudes soulignent l’importance des ondes de gravite´ dans la modulation a` la fois du jet
stratosphe´rique aux moyennes latitudes dans l’he´misphe`re d’e´te´ (Alexander et Rosenlof, 1996)
et du vortex polaire en hiver (Garcia et Boville, 1994).
Ce rappel historique re´ve`le que la propagation verticale des ondes de gravite´ consti-
tue un processus essentiel dans le transfert vertical de quantite´ de mouvement dans
l’atmosphe`re moyenne, qui doit eˆtre repre´sente´ dans les mode`les de grande e´chelle
prenant en compte ces re´gions de l’atmosphe`re. 
IV.2 Fondements the´oriques
Dans cette partie, il s’agit d’introduire le cadre the´orique dans lequel s’inscrivent les pa-
rame´trisations des ondes de gravite´ sur lesquelles nous nous attarderons dans la partie suivante.
La plupart des notations ou hypothe`ses utilise´es dans ce chapitre sont tout a` fait standards, elles
s’inspirent largement des travaux de synthe`se de Andrews et al. (1987).
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IV.2.1 E´quations primitives
Le syste`me d’e´quations primitives utilise´ dans ce chapitre est obtenu en se servant d’un
certain nombre de simplifications commune´ment admises. La premie`re de ces approximations
est d’ordre ge´ome´trique. Elle concerne l’utilisation d’un syste`me de coordonne´es carte´siennes
(x, y, z) dans un plan tangent a` la plane`te au centre de la zone d’inte´reˆt. Les composantes du
vecteur vitesse sont note´es (u, v,w) et les vecteurs de la base (i, j,k). La deuxie`me simplification
consiste dans l’hypothe`se du β-plan, qui permet de retenir les effets lie´s a` la sphe´ricite´ de la
Terre au premier ordre. Cela revient a` se situer a` une latitude donne´e sur le coˆne tangent de
la sphe`re. Le parame`tre de Coriolis f s’e´crit sous la forme f = f0 + βy, variant line´airement
dans la direction Nord-Sud, autour de la valeur moyenne f0. Enfin, les e´quations sont e´crites en
utilisant l’altitude log-pression z∗ = −H ln(p/ps) comme coordonne´e verticale (cf Eq. (VII.17)
de l’annexe). On notera x la de´rive´e partielle selon x et Dt la de´rive´e totale.
Dtu− fv +Φx = X (IV.1a)
Dtv + fu+Φy = Y (IV.1b)
Φz = H
−1Rθe−κz/H (IV.1c)
ux + vy + ρ
−1
0 (ρ0w)z = 0 (IV.1d)
Dtθ = Q (IV.1e)
Dans le syste`me d’e´quations (IV.1) ci-dessus, Φ de´signe le ge´opotentiel (cf VII.18), θ la
tempe´rature potentielle (cf VII.25), X et Y les composantes horizontales des forces de fric-
tion ou de tout autre forc¸age me´canique non-conservatif, et ρ0(z) le profil de densite´. En outre,
Q ≡ (J/cp)e
κz/H ou` J est le taux de chauffage diabatique par unite´ de masse (cf VII.27).
IV.2.2 E´quations line´arise´es
Pour percevoir certains phe´nome`nes physiques a` l’oeuvre dans les e´quations fondamentales,
il est ne´cessaire d’avoir recours a` des mode`les simplifie´s. La me´thode des perturbations consti-
tue une technique simple et tre`s utile pour une analyse qualitative des ondes atmosphe´riques.
Dans l’analyse qui suit, on utilise une version bidimensionnelle du syste`me d’e´quations (IV.1),
dans lequel on ne´glige la force de Coriolis et on e´crit le taux de chauffage radiatif sous la
forme d’une relaxation newtonienne, autrement dit Q = −μ(θ − θr) (ou` μ de´signe un taux
de refroidissement newtonien). On conside`re un e´coulement de base stationnaire et zonal
{u0(z), w0 = 0,Φ0(z), θ0(z)} tel que
Φ0z = H
−1Rθ0e
−κz/H (IV.2)
et on e´tudie les petites perturbations {u′, w′,Φ′, θ′} par rapport a` cet e´coulement de base. Pour
caracte´riser l’amplitude de la perturbation, on introduit un parame`tre α, de sorte que les champs
dynamiques prennent la forme
(u,w,Φ, θ)(x, y, z, t) = (u0(z), 0,Φ0(z), θ0(z)) + (u
′, w′,Φ′, θ′)(x, y, z, t) + O(α2) (IV.3)
On cherche alors a` de´terminer les e´quations que satisfont les perturbations a` l’ordre O(α). Les
e´quations ainsi obtenues sont dites line´arise´es ; elles s’e´crivent, en notant u0z = du0/dz,
(∂t + u0∂x)u
′ + u0zw
′ +Φ′x = X
′ (IV.4a)
Φ′z = H
−1Rθ′e−κz/H (IV.4b)
∂xu
′ + ρ−10 ∂z(ρ0w
′) = 0 (IV.4c)
(∂t + u0∂x)θ
′ + θ0zw
′ = Q′ ≡ −μθ′ (IV.4d)
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Si on pose
N2 = H−1Rθ0ze
−κz/H = Φ0zz +
κ
H
Φ0z (IV.5)
l’e´quation (IV.4d) prend la forme
(∂t + u0∂x + μ)Φ
′
z + N
2w′ = 0 (IV.6)
IV.2.3 Ondes monochromatiques
IV.2.3.1 Relations de polarisation
On conside`re a` pre´sent que la perturbation est esssentiellement due a` une onde monochro-
matique ayant pour fre´quence absolue ω et pour nombre d’onde horizontal k (avec la convention
commune´ment admise k > 0)
(u′, w′,Φ′, θ′)(x, z, t) = Re
[
(uˆ, wˆ, Φˆ, θˆ)(z)ei(kx−ωt)
]
(IV.7)
Dans la suite de l’expose´, on notera c = ω/k la vitesse de phase et ωˆ = ω − ku0 = k(c − u0)
la fre´quence intrinse`que de l’onde. A` partir du syste`me d’e´quations (IV.4), on obtient alors les
relations de polarisation suivantes
−iωˆuˆ + u0zwˆ + ikΦˆ = 0 (IV.8a)
(−iωˆ + μ)Φˆz + N
2wˆ = 0 (IV.8b)
IV.2.3.2 E´quation d’onde
On utilise ensuite l’e´quation de continuite´ (IV.4c) pour introduire la fonction de courant
ψ′(x, z, t) = ψˆ(z)ei(kx−ωt) de´finie par les relations
ρ0u
′ = ∂zψ
′ (IV.9a)
ρ0w
′ = −∂xψ
′ (IV.9b)
Une se´rie de manipulations des relations (IV.8) et (IV.9) conduit a` l’e´quation diffe´rentielle
du second ordre ve´rifie´e par l’amplitude ψˆ de la fonction de courant de la perturbation
ψˆzz +
1
H
ψˆz +
[
k
ωˆ
(
u0zz +
u0z
H
)
+
k2N2
ωˆ(ωˆ + iμ)
]
ψˆ = 0 (IV.10)
L’utilisation de la fonction de courant normalise´e ϕˆ(z) = ψˆ(z)ez/2H conduit alors a` l’e´quation
d’onde canonique
ϕˆzz + Q(z)ϕˆ = 0 (IV.11)
ou`
Q(z) =
k
ωˆ
(
u0zz +
u0z
H
)
+
k2N2
ωˆ(ωˆ + iμ)
−
1
4H2
(IV.12)
IV.2.3.3 Solution WKB et nombre d’onde vertical
L’e´quation d’onde (IV.11) est similaire a` celle obtenue par Plumb (1977) (e´quation 2.3 ) ou
par Lindzen (1981) (e´quation 1 ). Elle est ge´ne´ralement re´solue en utilisant l’approximation dite
wkb (wentzel-kramers-brillouin) : la solution ge´ne´rale de cette e´quation s’e´crit sous la forme
d’une combinaison line´aire de deux solutions (Bender et Orszag (1978), p. 487)
ϕˆ(z) = a1Q
−1/4(z) exp
[
i
∫ z
z0
m1(s)ds
]
+ a2Q
−1/4(z) exp
[
i
∫ z
z0
m2(s)ds
]
(IV.13)
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ou` m1(z) = −m2(z) =
√
Q(z) repre´sentent des nombres d’ondes verticaux et sont les solutions
de l’e´quation m2 = Q. Seule la solution correspondant a` une propagation verticale vers le haut
de la perturbation est pertinente d’un point de vue physique dans le proble`me conside´re´. Cela
signifie que la composante verticale cgz de la vitesse de groupe de l’onde est positive, autrement
dit
cgz =
∂ωˆ
∂m
> 0 (IV.14)
Si l’on suppose que les premier et troisie`me termes de l’expression (IV.12) sont ne´gligeables
par rapport au terme central (hypothe`ses faites dans Plumb (1977) et Lindzen (1981)), alors le
nombre d’onde vertical local m ve´rifie
m2(z) = Q(z) =
k2N2
ωˆ(ωˆ + iμ)
(IV.15)
Si l’on conside`re e´galement que μ  ωˆ, on retrouve, a` l’ordre ze´ro en μ/ωˆ, la relation de
dispersion classique
m2(z) =
k2N2
ωˆ2
(IV.16)
La condition de propagation vers le haut (IV.14) prend alors la forme sign(m) = −sign(ωˆ) et
impose le choix de m1 ou de m2 selon le signe de ωˆ, autrement dit
m(z) = −sign(ωˆ)
√
Q(z) = −sign(ωˆ)
kN
|ωˆ|
(IV.17)
A` l’ordre 1, on peut facilement ve´rifier que
m(z) = ±
kN
|ωˆ|
(
1−
iμ
2ωˆ
)
(IV.18)
De la meˆme manie`re, le choix de l’une ou l’autre des solutions se fait en s’assurant que l’onde
se propage vers le haut, c’est-a`-dire
m(z) = −sign(ωˆ)
kN
|ωˆ|
(
1−
iμ
2ωˆ
)
(IV.19)
Dans le paragraphe suivant, nous soulignerons l’importance de la partie imaginaire mi du nombre
d’onde vertical qui s’exprime sous la forme
mi(z) =
1
2
Nμ
k(u0 − c)2
(IV.20)
On remarque qu’elle est strictement positive (mi > 0), ce qui assure le caracte`re borne´ de la
solution lorsque z →∞. La partie re´elle mr de m correspond a` l’approximation d’ordre ze´ro : elle
est conserve´e dans le terme non exponentiel de la solution. On e´crit par conse´quent l’amplitude
de la perturbation sous la forme
ϕˆ(z) = ϕˆ0
√
mr(z0)
mr(z)
exp
[
i
∫ z
z0
m(z′)dz′
]
(IV.21)
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IV.2.4 Action sur l’e´coulement moyen
IV.2.4.1 Flux de quantite´ de mouvement
On e´tudie de´sormais les effets produits par notre perturbation sur le vent zonal moyen u au
sens de l’ope´rateur de´fini sur le domaine pe´riodique [0, L] comme
u(z, t) =
1
L
∫ L
0
u(x, z, t)dx (IV.22)
On peut montrer a` partir du syste`me d’e´quations (IV.1) qu’il suit la loi d’e´volution
ρ0
∂u
∂t
= −
∂(ρ0u′w′)
∂z
≡
∂F
z
∂z
(IV.23)
F
z
= −ρ0u′w′ repre´sente la composante verticale du flux de quantite´ de mouvement (aussi
appele´ flux d’Eliassen-Palm). En utilisant les proprie´te´s e´le´mentaires des nombres complexes,
les relations (IV.9) et la de´finition (IV.22) de l’ope´rateur moyenne, et en de´signant par ψˆ le
complexe conjugue´ de ψˆ, on peut relier ce flux a` l’amplitude ψˆ de la fonction de courant de la
perturbation, autrement dit
F
z
=
ik
4ρ0
[
ψˆψˆz − ψˆ
ψˆz
]
(IV.24)
IV.2.4.2 The´ore`me de non-interaction
Le flux vertical de quantite´ de mouvement peut e´galement s’e´crire sous la forme
F
z
= −
k
2ρs
Re (iϕˆϕˆz) (IV.25)
Avec cette expression, il est possible de de´montrer le the´ore`me de non-interaction (Eliassen et
Palm, 1961). En multipliant l’e´quation d’onde canonique (IV.11) par ϕˆ et en inte´grant par
parties entre z1 et z2, on obtient
[ϕˆϕˆz]
z2
z1 +
∫ z2
z1
(|ϕˆz |
2 −Q(z)|ϕˆ|2)dz = 0 (IV.26)
Comme la quantite´
∫ z2
z1
(|ϕˆz |
2−Q(z)|ϕˆ|2)dz est toujours un nombre re´el de`s que Q est lui-meˆme
re´el, on en de´duit que
[ϕˆϕˆz]
z2
z1 ∈ R puis Re(i[ϕˆ
ϕˆz]
z2
z1) = 0 (IV.27)
de sorte que (cf (IV.25))
F
z
(z1) = F
z
(z2) (IV.28)
Pour une onde line´aire, adiabatique et non stationnaire (Q ∈ R), le flux vertical de quantite´
de mouvement est inde´pendant de l’altitude. On parle de the´ore`me de non-interaction ou de
the´ore`me d’Eliassen-Palm.
IV.2.4.3 Expression de l’acce´le´ration sur l’e´coulement moyen
Exprimons enfin l’acce´le´ration induite par l’onde monochromatique dans le cas ge´ne´ral ou` le
nombre d’onde vertical m est complexe et s’e´crit sous la forme m(z) = mr(z) + imi(z), avec mr
et mi re´els. L’e´quation (IV.21) fournit
ψˆ(z) = ψˆ0mr(z0)
1/2mr(z)
−1/2e−(z−z0)/2H exp
[
i
∫ z
z0
m(z′)dz′
]
(IV.29)
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On suppose que ei
R
mrdz domine la variation selon z de ψˆ de sorte que l’on puisse e´crire
ψˆz = iψˆ0(mr(z0)mr(z))
1/2e−(z−z0)/2H exp
[
i
∫ z
z0
m(z′)dz′
]
(IV.30)
La formule (IV.24) permet alors d’e´crire le flux vertical quantite´ de mouvement sous la forme
F
z
= F
z
0 exp
[
−2
∫ z
z0
mi(z
′)dz′
]
≡ F
z
0 exp
[
−
∫ z
z0
Nμ
k(u0 − c)2
dz′
]
(IV.31)
en posant
F
z
0 =
k
2ρs
|ψˆ0|
2mr(z0) (IV.32)
Ainsi, la force exerce´e par la perturbation sur l’e´coulement moyen X = ∂tu = ρ
−1
0 ∂zF
z
peut
s’e´crire sous la forme
X = −
Nμ
k(u0 − c)2ρs
F
z
0(c) exp
[
−
∫ z
z0
Nμ
k(u0 − c)2
dz′
]
e(z−z0)/H (IV.33)
On remarque alors (cf (IV.17)) que
sign(F
z
) = sign(F
z
0) = −sign(ωˆ) (IV.34)
Les ondes se propageant vers l’est (ωˆ > 0) acce´le`rent l’e´coulement moyen lorsqu’elles de´ferlent
(i.e. le flux qu’elle transporte s’annule). Inversement, les ondes se propageant vers l’ouest
de´ce´le`rent l’e´coulement moyen en de´ferlant (figure IV.1).
∂tu > 0
∂tu < 0
-F
z
-F
z ωˆ
z
Fig. IV.1. Repre´sentation sche´matique du profil vertical du flux d’Eliassen-Palm, pour une onde d’ouest
(rouge) et pour une onde d’est (bleu). La force exerce´e sur l’e´coulement moyen est repre´sente´e au moyen
d’une fle`che.
La formule (IV.31) permet e´galement d’introduire la notion de niveau critique. Quand la
fre´quence intrinse`que ωˆ change de signe, le flux de quantite´ de mouvement s’annule. On comprend
ainsi que les ondes se propageant vers l’est sont favorise´es dans un e´coulement vers l’ouest. Nous
reviendrons sur les implications de cette remarque pour la dynamique de l’atmosphe`re moyenne
dans les parties suivantes.
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IV.2.5 Saturation
Terminons cette description the´orique des ondes de gravite´ en introduisant le concept de
saturation imagine´ par Lindzen (1981). La croissance exponentielle de la perturbation avec
l’altitude est en fait limite´e par des instabilite´s convectives et/ou dynamiques. Pour Lindzen,
le niveau de de´ferlement (breaking level) zb est de´fini comme l’altitude a` partir de laquelle les
isentropes deviennent verticales. La condition de de´ferlement est ainsi lie´e a` l’apparition d’une
instabilite´ convective (elle survient lorsque le gradient de tempe´rature potentielle s’inverse),
autrement dit
θz = θ
′
z + θ0z < 0
L’utilisation combine´e des relations (IV.4b) et (IV.5) permet d’e´crire cette condition de
de´ferlement sous la forme
θz = HR
−1eκz/H [Φ′zz + κH
−1Φ′z + N
2] = 0 (IV.35)
Puisque Φ′ croˆıt exponentiellement avec z, la quantite´ −[Φ′zz +κH
−1Φ′z] va annuler la valeur de
N2 a` z = zb.
La deuxie`me e´tape de la the´orie de Lindzen consiste a` de´crire le comportement de la pertur-
bation au-dessus du niveau de de´ferlement. Il postule que pour z ≥ zb, les ondes sont sature´es
au sens ou` l’e´nergie de l’onde est juste diffuse´e pour que l’amplitude de l’onde soit maintenue
constante.
Cette description the´orique de l’action des ondes de gravite´ a permis d’introduire
la plupart des notions (relation de dispersion, solution WKB, niveau critique, sa-
turation) utilise´es par les parame´trisations d’ondes de gravite´. 
IV.3 Les parame´trisations des ondes de gravite´ dans les GCMs
IV.3.1 Introduction
Dans la premie`re partie de ce chapitre, nous avons souligne´ le roˆle essentiel des ondes de
gravite´ dans la dynamique de l’atmosphe`re moyenne. Une prise en compte re´aliste de cette
re´gion de l’atmosphe`re dans les mode`les climatiques globaux exige ainsi une repre´sentation
soigne´e de ces ondes de gravite´. Cependant, leur e´chelle horizontale (comprise entre une dizaine
et plusieurs centaines de kilome`tres) est nettement plus petite que la re´solution horizontale
typique des mode`les actuels (qui est de l’ordre de 2° ≡ 200 km). La re´solution verticale est
e´galement limitante, elle doit eˆtre suffisamment e´leve´e pour simuler correctement la propagation
verticale des ondes. Face a` ces contraintes, deux approches sont alors possibles.
La premie`re consiste a` construire des gcm avec des re´solutions horizontale et verticale suffi-
samment fines pour re´soudre explicitement la majorite´ des ondes de gravite´. C’est la de´marche
retenue notamment par Hamilton et al. (1999). En utilisant le mode`le skyhi avec une re´solution
horizontale de l’ordre de 35 km, il est capable de simuler de manie`re re´aliste le jet de la nuit
polaire dans l’he´misphe`re sud et de reproduire une oscillation similaire a` la qbo dans la stra-
tosphe`re tropicale. Plus re´cemment, Watanabe et al. (2008) ont re´alise´ une expe´rience de 3
ans avec un mode`le a` tre`s haute re´solution (re´solution horizontale d’environ 60 km et une
re´partition verticale des niveaux tous les 300 m) qui leur permet de simuler une grande par-
tie du spectre d’ondes de gravite´. Cette re´solution reste toutefois trop grossie`re pour re´soudre
explicitement les phe´nome`nes convectifs a` l’origine de la plupart des ondes de gravite´. L’uti-
lisation de mode`les me´so-e´chelle pourrait permettre une meilleure repre´sentation du spectre,
mais ces expe´rimentations restent particulie`rement couˆteuses d’un point de vue nume´rique et la
possibilite´ de faire des simulations tre`s longues est re´duite.
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Ainsi, la deuxie`me approche consiste a` conserver la re´solution actuelle des mode`les glo-
baux tout en prenant en compte les effets des ondes de gravite´ non re´solues sous la forme d’une
repre´sentation physique simplifie´e (on parle ainsi de parame´trisation). C’est une de´marche large-
ment retenue dans la communaute´ climatique. A` la suite des travaux pionniers de Lindzen (1981)
et de Holton (1982), la premie`re imple´mentation d’une parame´trisation des ondes de gravite´ a
e´te´ faite dans le contexte des ondes excite´es par le relief (Palmer et al., 1986 ; McFarlane, 1987)
et a permis d’ame´liorer de manie`re significative les jets d’ouest dans la troposphe`re (Miller et al.,
1989). Plus re´cemment, des parame´trisations pour les ondes de gravite´ non orographiques − on
de´signe ainsi les ondes excite´es par tout autre me´canisme que le relief : phe´nome`nes convectifs
(Dewan et al., 1988) ou structures de front (Zhang, 2004) par exemple − ont vu le jour (Fritts
et Lu, 1993 ; Medvedev et Klaassen, 1995 ; Hines, 1997a, 1997b ; Bossuet et al., 1998 ; Alexander
et Dunkerton, 1999 ; Warner et McIntyre, 2001 ; Scinocca, 2003). La mise en oeuvre de ces pa-
rame´trisations dans des mode`les globaux a rencontre´ un succe`s important. Elles permettent non
seulement (comme on pouvait s’y attendre) une meilleure repre´sentation des vents zonaux dans
la me´sosphe`re (Manzini et al., 1997 ; Scinocca, 2002 ; Orr et al., 2010) mais permettent aussi,
de re´duire le biais froid dans la stratosphe`re hivernale de l’he´misphe`re sud, de produire un arreˆt
plus pre´coce du vortex polaire de l’he´misphe`re sud (Scaife et al., 2002) et, dans certains cas,
de repre´senter de manie`re re´aliste les oscillations quasi-biennale et semi-annuelle (Scaife et al.,
2000 ; Giorgetta et al., 2002).
Dans les paragraphes qui suivent, nous de´crivons le fonctionnement ge´ne´ral de ces pa-
rame´trisations d’ondes de gravite´ non orographiques, en ayant le souci de faire ressortir leurs
caracte´ristiques communes et leurs points de divergence d’une part et de les comparer a` celles
utilise´es pour les ondes excite´es par le relief d’autre part. Les parame´trisations d’ondes de gra-
vite´ (orographiques et non orographiques) reposent principalement sur la de´finition des ca-
racte´ristiques des ondes a` l’altitude ou` elles sont e´mises et sur la description de la propagation
verticale du spectre d’ondes, a` travers la spe´cification du (des) me´canisme(s) de dissipation et
de l’effet induit sur l’e´coulement moyen (Fritts et Alexander, 2003).
IV.3.2 E´mission d’un spectre d’ondes
IV.3.2.1 Spe´cification des sources
Les parame´trisations des ondes de gravite´ non orographiques et celles des ondes de gravite´
excite´es par le relief se distinguent sur ce point par plusieurs aspects. Le premier concerne la
spe´cification des sources, autrement dit la localisation a` la fois temporelle et spatiale de l’e´mission
des ondes. Alors que l’orographie fournit une donne´e d’entre´e simple pour les parame´trisation
d’ondes de gravite´ orographiques, la varie´te´ des sources d’excitation (convection profonde, fron-
toge´ne`se, ...) et la complexite´ de ces phe´nome`nes (ils sont eux-meˆme largement parame´tre´s dans
les mode`les de grande e´chelle) rendent impossible la mise en oeuvre d’une localisation pre´cise
des ondes de gravite´ non orographiques. L’approche la plus courante consiste ainsi a` spe´cifier des
proprie´te´s uniformes, inde´pendantes du temps et du lieu conside´re´ (Scinocca, 2003). Les ondes
de gravite´ non orographiques sont ainsi cre´e´es de toute pie`ce en n’importe quel point de l’espace
et du temps. Certains auteurs essaient toutefois de relier ces e´missions d’ondes de gravite´ a` des
processus convectifs (Bossuet et al., 1998 ; Manzini et McFarlane, 1998 ou plus re´cemment Rich-
ter et al., 2010) ou de mimer cette relation en augmentant le flux de quantite´ de mouvement
e´mis dans les re´gions tropicales (Scaife et al., 2000 ; Scinocca et al., 2008). Enfin, l’altitude a`
laquelle sont e´mises les ondes de gravite´ est e´galement arbitraire et varie assez largement selon
les mode`les.
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IV.3.2.2 De´finition du spectre
Le caracte`re, a` la diffe´rence du relief, non stationnaire des me´canismes d’excitation de ces
ondes de gravite´, induit des ondes avec des vitesses de phase horizontales non nulles. Se pose ainsi
la question de la de´finition du spectre, autrement dit du nombre et du type d’ondes a` e´mettre
(dans le cas des ondes orographiques, on conside`re qu’elles sont stationnaires et on fixe c = 0).
On peut alors distinguer les parame´trisations utilisant un nombre fini d’ondes monochromatiques
(Medvedev et Klaassen, 1995 ; Alexander et Dunkerton, 1999) de celles qui traitent le proble`me
sous des aspects continus (Hines, 1997a, 1997b ; Warner et McIntyre, 2001 ; Scinocca, 2003). Ce
choix s’accompagne de la de´finition d’une densite´ spectrale et de la spe´cification de la valeur
initiale du flux de quantite´ de mouvement total (inte´gre´e sur le spectre). Dans le cas des ondes
de gravite´ stationnaires, Palmer et al. (1986) ou McFarlane (1987) relient les flux de quantite´ de
mouvement a` la valeur du vent de surface, a` la variance orographique sous-maille ou la stabilite´
atmosphe´rique. Pour les ondes de gravite´ non stationnaires, il n’y a pas de consensus sur la
manie`re de de´finir ce flux initial et il demeure ainsi une variable ajustable de la parame´trisation.
Nous montrerons dans une partie ulte´rieure qu’il est toutefois possible de contraindre cette
valeur.
IV.3.3 Propagation verticale et traitement de la dissipation
Les parame´trisations sont toutes uni-dimensionnelles, au sens ou` elles postulent une propa-
gation uniquement verticale, seulement influence´e par les variations verticales de l’e´tat moyen
de l’atmosphe`re. Toutes utilisent la the´orie line´aire rappele´e dans la partie pre´ce´dente et les
concepts qui lui sont associe´s (relation de dispersion, solution wkb, ...). Elles se distinguent
principalement par la manie`re dont elles de´crivent la dissipation.
IV.3.3.1 Traitement de la dissipation
Le niveau de de´ferlement et l’action des ondes apre`s de´ferlement sont ainsi traite´s de manie`re
he´te´roge`ne. Le concept sous-jacent est toutefois le meˆme. Une fois cre´e´es, les ondes de gravite´
se propagent vers le haut, et comme la densite´ de l’air de´croˆıt avec l’altitude, leurs amplitudes
s’accroissent au fur et a` mesure de leur propagation. Mais ces amplitudes ne peuvent pas de´passer
une valeur critique. Quand l’amplitude d’une onde de gravite´ atteint cette valeur critique, on dit
qu’elle de´ferle (wave breaking) : elle transmet l’e´nergie qu’elle transporte au flux environnant.
Lindzen (1981) utilise un crite`re d’instabilite´ convective pour de´terminer l’altitude a` laquelle les
ondes atteignent cette valeur critique ou valeur de saturation. Il postule e´galement que, lorsque
une onde devient convectivement instable, une partie de l’e´nergie de l’onde est juste diffuse´e pour
que l’amplitude de l’onde soit maintenue a` sa valeur de saturation. Les ondes continuent ensuite
de se propager tout en e´tant sature´es. Ces ide´es sont celles utilise´es par les parame´trisations
d’ondes de gravite´ les plus couramment employe´es (Palmer et al., 1986 ; McFarlane, 1987) qui
ajoutent toutefois a` la condition d’instabilite´ convective une condition sur le nombre de Froude.
L’ide´e de la saturation est e´galement reprise par Warner et McIntyre (1996) qui la ge´ne´ralise
pour un spectre continu. La parame´trisation de´veloppe´e par Alexander et Dunkerton (1999)
reprend le seuil d’instabilite´ convective de Lindzen, mais fait l’hypothe`se que c’est un crite`re de
de´ferlement au sens ou` l’onde de´pose a` cette altitude toute la quantite´ de mouvement qu’elle
transporte. Hines (1991, 1997a, 1997b) traite la dissipation comme re´sultant de l’effet Doppler
produit par l’interaction entre plusieurs ondes. D’autres auteurs traitent la dissipation comme
un me´canisme non line´aire : c’est le cas notamment de Medvedev et Klaassen (1995).
McLandress et Scinocca (2005) examine l’impact sur la dynamique de l’atmosphe`re moyenne
de trois de ces parame´trisations (Hines (1997a) ; Alexander et Dunkerton (1999) ; Warner et
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McIntyre (2001)). Il montre que, s’ils sont utilise´s dans un formalisme commun, ces trois sche´mas
produisent des re´sultats tre`s proches, malgre´ les diffe´rences dans la formulation de la dissipation.
IV.3.3.2 Effets sur l’e´coulement moyen
La dissipation des ondes induit finalement le transfert de la quantite´ de mouvement qu’elles
transportent, ce qui se traduit par une action (acce´le´ration/de´ce´le´ration) sur l’e´coulement moyen.
Le terme de gravity wave drag est couramment utilise´ pour de´signer cet effet. Comme nous l’avons
vu dans la partie pre´ce´dente, la propagation des ondes se propageant vers l’est est favorise´e dans
un e´coulement vers l’ouest. Quand elles de´ferlent, ces ondes tendent a` acce´le´rer l’e´coulement
moyen.
La repre´sentation des ondes de gravite´ dans les mode`les globaux est parti-
culie`rement importante et ne´cessite l’utilisation de parame´trisations. Compte tenu
de la nature complexe de ces ondes, ces parame´trisations s’appuient sur des hy-
pothe`ses parfois fortes (uniformite´ spatiale des sources et de´finition d’un spectre
the´orique notamment). C’est la raison pour laquelle, malgre´ le succe`s rencontre´ lors
de leur utilisation dans des GCM, elles restent pourvues d’un nombre important
de parame`tres ajustables et continuent de faire l’objet de de´veloppements. 
IV.4 La parame´trisation WMS
Apre`s des tests pre´liminaires avec la parame´trisation de Hines (1991), nous choisissons de
mettre en oeuvre dans le mode`le arpege-Climat la parame´trisation de´veloppe´e par Scinocca
(2003), a` partir des ide´es imagine´es par Warner et McIntyre (1996). Cette parame´trisation, que
nous nommerons wms dans la suite de cet expose´, a de´ja` e´te´ utilise´e sous sa forme initiale dans
le mode`le um (Scaife et al., 2002 ; Hardiman et al., 2010) et dans les mode`les cmam (Scinocca
et al., 2008) et ifs (Bechtold et al., 2009 ; Orr et al., 2010) dans la version que nous de´crivons
ici.
Cette section s’articule en deux parties. Dans la premie`re, nous de´crivons les principales
caracte´ristiques de cette parame´trisation qui s’appuie sur les concepts e´voque´s pre´ce´demment
(e´mission d’un spectre, propagation verticale, dissipation line´aire et filtrage par niveaux cri-
tiques). Dans la seconde, nous de´taillons les ide´es de´veloppe´es pour parvenir a` un re´glage aussi
peu arbitraire que possible des parame`tres ajustables de ce sche´ma.
IV.4.1 Description du sche´ma
IV.4.1.1 Caracte´ristiques initiales du spectre
Une onde individuelle se caracte´rise par sa fre´quence ω et son vecteur d’onde k = (k1, k2,m),
ou` k1, k2 et m de´signent respectivement les nombres d’ondes dans les directions zonale,
me´ridienne et verticale. On e´crit ensuite que (k1, k2) = ke
iφ, ou` k repre´sente l’amplitude du
nombre d’onde horizontal et φ la direction de propagation. On note aussi c = ω/k la vitesse de
phase de l’onde. Sous l’hypothe`se hydrostatique et en l’absence de rotation (f = 0), la relation
de dispersion qui relie ces diffe´rentes variables s’e´crit sous la forme (cf IV.16)
m2 =
k2N2
ωˆ2
(IV.36)
ou` N de´signe la fre´quence de Brunt-Va¨ısala, ωˆ = ω − kU la fre´quence intrinse`que et U la
projection dans la direction de propagation φ de la vitesse horizontale.
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A` un certain niveau de la troposphe`re, note´ z0, un spectre d’ondes est e´mis dans nφ direc-
tions uniforme´ment re´parties sur le cercle (ge´ne´ralement dans les quatre directions principales :
nord/sud, est/ouest). Ce spectre initial (launch spectrum) est suppose´ isotrope1, inde´pendant
du temps et de la position ge´ographique. La densite´ spectrale du flux de quantite´ de mouvement
correspondante peut se mettre sous la forme (Fritts et VanZandt, 1993)
ρFˆ (m, ωˆ, φ) = ρC
(
m
m∗
)s Nωˆ1−p
1 +
(
m
m∗
)s+t (IV.37)
dans laquelle m∗ repre´sente un nombre d’onde vertical caracte´ristique et C est une constante.
Cette expression est se´parable en m et ωˆ et la de´pendance en m est telle que Fˆ ∝ m−t lorsque
m  m∗ et Fˆ ∝ m
s lorsque m  m∗. Des valeurs typiques pour s et t sont s = 1 et t = 3. Sur
la base d’observations (Hertzog et al., 2002) et d’arguments the´oriques (Warner et McIntyre,
1996), il est sugge´re´ de prendre pour p des valeurs comprises entre 1 ≤ p ≤ 5/3.
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Fig. IV.2. Repre´sentation sche´matique de la densite´ spectrale de flux de quantite´ de mouvement vue
comme une fonction du nombre d’onde vertical m. La partie non sature´e du spectre est grise´e, elle
correspond a` s = 1, tandis que la partie sature´e correspond a` t = 3. Le nombre d’onde caracte´ristique m∗
correspond typiquement a` une longueur d’onde de 2 km.
La forme typique de la densite´ spectrale est repre´sente´e sur la figure IV.2. Le nombre d’onde
caracte´ristique m∗ qui se´pare les deux parties du spectre correspond a` une longueur d’onde de
l’ordre de 2 km. La partie non sature´e du spectre, correspondant aux ondes longues, est la plus
difficile a` connaˆıtre, faute d’observations.
L’utilisation de la vitesse de phase de l’onde c simplifie la mise en oeuvre de la pa-
rame´trisation. Le calcul du jacobien Jmc = ∂(m, ωˆ, φ)/∂(c, ωˆ, φ) = m
2/N permet le passage
de la densite´ spectrale de l’espace (m, ωˆ) a` l’espace (c, ωˆ), de sorte que la relation de dispersion
(IV.36) permet d’e´crire la densite´ spectrale sous la forme
ρFˆ (c, ωˆ, φ) = ρCωˆ1−pmt∗
(
c− U
N
)t−2 1
1 +
[
m∗(c−U)
N
]s+t (IV.38)
En inte´grant selon ωˆ, la densite´ de flux de quantite´ de mouvement peut eˆtre vue simplement
comme une fonction de la vitesse de phase c pour chaque direction φ
ρF (c, φ) =
∫
ρFˆ (c, ωˆ, φ)dωˆ (IV.39)
1Le flux dans chaque direction e´tant suppose´ identique, le flux net est nul en z = z0.
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En employant la transformation U˜ = U − U0 et c˜ = c− U0 avec U0 = U(z0), le de´veloppement
de la formule ci-dessus (IV.39) conduit, dans le cas ou` t = 3, a` l’expression
ρF (c˜, φ) = ρA
c˜− U˜
N
(
c˜− U˜
c˜
)2−p
1
1 +
[
m∗(c˜−U˜)
N
]s+3 (IV.40)
en posant
A = Cm3∗
[
N2−p0 − f
2−p
2− p
]
(IV.41)
ou` f de´signe le parame`tre de Coriolis et N0 = N(z0). A est un parame`tre ajustable du sche´ma
tout a` fait fondamental puisqu’il permet de re´gler la quantite´ totale de flux de quantite´ de
mouvement transporte´e par les ondes de gravite´.
L’espace (c˜, φ) est discre´tise´ sous la forme de nφ (ge´ne´ralement 4) directions uniforme´ment
re´parties sur le cercle et sous la forme de nc˜ vitesses de phase horizontales. Afin de rendre ce
nombre nc˜ aussi petit que possible (re´duisant ainsi le couˆt informatique de la parame´trisation),
tout en conservant la pre´cision du sche´ma, Scinocca (2003) propose d’utiliser une transformation
(coordinate stretch) permettant d’augmenter la re´solution pour les valeurs e´leve´es de c˜ (i.e. m
faibles), qui repre´sente la partie du spectre la plus importante pour le drag dans la me´sosphe`re.
Le coefficient qui controˆle cette transformation est note´ Γ. Le flux de quantite´ de mouvement
dans la direction φ s’e´crit alors
ρF (φ) =
∫
c˜
ρF (c˜, φ)dc˜ ≡
nc˜∑
k=1
ρF (c˜k, φ) (IV.42)
IV.4.1.2 Dissipation
Le flux de quantite´ de mouvement ainsi de´fini est seulement alte´re´ par les processus de
dissipation que nous de´crivons maintenant. On distingue le me´canisme de saturation et le filtrage
par niveaux critiques.
Filtrage par niveaux critiques
Il se produit lorsque la vitesse de phase des ondes approche la valeur du vent environnant.
Ce processus de dissipation (on parle de critical-level filtering) est particulie`rement actif quand
le vent change de signe. Initialement, les ondes ont des vitesses de phase intrinse`ques comprises
entre c˜lo et c˜hi. Si, au niveau z1 imme´diatement supe´rieur a` z0, la vitesse intrinse`que U˜ dans la
direction φ atteint la valeur U˜(z1) > U0, alors les ondes se propageant dans la direction φ dont
la vitesse de phase est comprise entre U0 < c˜ < U˜(z1) de´ferlent et la quantite´ de mouvement
transporte´e par ces ondes est transmise a` l’e´coulement moyen a` cette altitude. Si on note c˜mi(z, φ)
la vitesse de phase limite en dessous de laquelle les ondes se propageant dans la direction φ ont
de´ja` de´ferle´ a` un niveau infe´rieur, on peut e´crire que c˜mi(z0, φ) = c˜lo et que ∀k ≥ 1
c˜mi(zk, φ) = max(c˜mi(zk−1, φ), U˜ (zk))
Seules les ondes dont la vitesse de phase est supe´rieure a` cette valeur limite (c˜(φ) > cˆmi(z, φ))
restent actives, tandis que les autres de´ferlent. L’e´quation (IV.42) devient ainsi
ρF (φ) =
∫ c˜hi
c˜mi
ρF (c˜, φ)dc˜ (IV.43)
La figure IV.3 illustre ce concept. Les ondes d’est (c˜ < 0) sont ainsi favorise´es dans un e´coulement
vers l’est (U > 0). Autrement dit, tandis que les ondes d’ouest sont filtre´es par le jet d’ouest
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Fig. IV.3. Repre´sentation sche´matique du filtrage par niveaux critiques. La courbe en noir repre´sente le
profil de vent dans la direction φ. L’axe horizontal de´signe a` la fois le vent moyen et la vitesse de phase c˜
de l’onde. Les ondes ge´ne´re´es dans la troposphe`re avec des vitesses de phases infe´rieures a` c˜mi(z1, φ) ont
de´ferle´ entre le niveau z0 et le niveau z1. La partie grise´e repre´sente ainsi les ondes filtre´es par niveaux
critiques. Seules les ondes comprises entre c˜mi(z1, φ) et c˜hi(φ) continuent de se propager vers le haut
au-dessus de z1. Le raisonnement est e´galement valable pour les ondes d’est.
caracte´ristique de la stratosphe`re en hiver, les ondes d’est continuent leur propagation vers le
haut et transportent ainsi un flux net ne´gatif vers les plus hautes couches de l’atmosphe`re. Le
de´ferlement de ces ondes d’est produit une de´ce´le´ration du jet d’ouest, allant jusqu’a` la fermeture
de ce jet. La situation est similaire dans le cas de l’he´misphe`re d’e´te´.
Saturation
Le concept de saturation a de´ja` e´te´ e´voque´ dans ce manuscrit. Au fur et a` mesure de leur
propagation vers le haut, l’amplitude des ondes croˆıt relativement a` la de´croissance exponentielle
de la densite´ de l’air. Cette croissance est suppose´e limite´e par des me´canismes de dissipation.
Warner et McIntyre (1996) postule que la dissipation non-line´aire peut eˆtre mode´lise´e en limitant
la densite´ spectrale pour les grands nombres d’ondes verticaux a` la forme observe´e, autrement
dit en m−3. Les calculs pre´ce´dents conduisent a` la forme de la densite´ spectrale de flux sature´e
suivante
ρFs(c˜, φ) = ρA
c˜− U˜
N
(
c˜− U˜
c˜
)2−p
(IV.44)
La condition de saturation ρF (c˜, φ) ≤ ρFs(c˜, φ), qui s’applique pour chaque vitesse de phase et
a` chaque niveau du mode`le, limite ainsi la valeur de la densite´ spectrale ρF (c˜, φ). Ce me´canisme
de saturation est illustre´ sur la figure IV.4.
IV.4.1.3 Action sur l’e´coulement moyen
La densite´ spectrale est ainsi, au fur et a` mesure de la propagation verticale, affecte´e par ces
deux me´canismes de dissipation. Il est alors possible de de´terminer le profil vertical du flux net
de quantite´ de mouvement dans les directions zonale et me´ridienne
ρ
(
F u, F v
)
= ρ
(
F (φouest)− F (φest), F (φnord)− F (φsud)
)
(IV.45)
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Fig. IV.4. Repre´sentation sche´matique de la densite´ de flux de quantite´ de mouvement vue comme une
fonction du nombre d’onde vertical m, au niveau initial z = z0 (gauche) et au niveau z1 > z0 (droite).
Au niveau initial, la densite´ spectrale prend la forme de´crite dans la figure IV.2. Dans le cas ou` z1 > z0,
la courbe de saturation (en pointille´s rouges) limite la composante spectrale pour les valeurs e´leve´es de
m. Ainsi, la surface hachure´e D correspond au flux de quantite´ de mouvement de´pose´ a` z = z1.
ou` F (φouest) de´signe par exemple le flux de quantite´ de mouvement transporte´ par les ondes
d’ouest. On peut alors en de´duire la tendance de vent (gravity wave drag) induite par la diver-
gence de ces flux2
∂(u, v)
∂t
= −
1
ρ
∂
(
ρF u, ρF v
)
∂z
(IV.46)
IV.4.2 Re´glage des parame`tres
Comme toutes les parame´trisations d’ondes de gravite´ non orographiques, la parame´trisation
wms posse`de un certain nombre de parame`tres ajustables. Son utilisation dans des mode`les
climatiques (Scaife et al. (2002) avec une version plus ancienne du sche´ma ; Scinocca (2003) dans
le mode`le cmam et Bechtold et al. (2009) dans le mode`le ifs) a donne´ lieu a` des ajustements
diffe´rents, voire tre`s e´loigne´s pour certains parame`tres. Il convient ainsi a` la fois de comprendre
la sensibilite´ de la parame´trisation au choix de certains de ses parame`tres et de proposer des
pistes pour rendre ce choix aussi peu arbitraire que possible. Nous proce´dons pour cela a` des
tests unidimensionnels avec des profils de vent re´els (directement issus du mode`le utilise´), ainsi
qu’a` des tests on-line et comparons les re´sultats obtenus a` une varie´te´ de donne´es observe´es,
que nous de´taillons dans le paragraphe qui suit.
IV.4.2.1 Observations
L’e´tude attentive de la litte´rature sugge`re que les observations permettant la validation
d’une parame´trisation de ce type, autrement dit des observations de la quantite´ de mouvement
transporte´e par les ondes de gravite´, restent rares. Cependant, les observations sont de plus en
plus nombreuses et la varie´te´ des sources de donne´es permet d’e´tablir des estimations de plus
en plus fiables. Dans un papier re´cent, Alexander et al. (2010) dresse la liste des techniques
d’observation utilise´es et de´taille les donne´es obtenues.
A` partir des mesures satellite de tempe´rature effectue´es par les instruments crista, Ern
et al. (2004, 2006) de´duit des cartes de la valeur absolue du flux de quantite´ de mouvement
transporte´ par les ondes de gravite´, a` diffe´rentes altitudes dans la stratosphe`re (25, 35 et 45
2Il faut bien noter que le flux net calcule´ par la parame´trisation, ρFu, correspond en fait a` la quantite´ ρ0u′w′
et donc a` l’inverse de la composante verticale F
z
du flux d’Eliassen-Palm e´tudie´e dans le paragraphe the´orique.
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km). Il semble e´galement utile de s’appuyer sur les re´sultats de la simulation re´alise´e par le
laboratoire japonais mri avec un mode`le a` tre`s haute re´solution. Watanabe et al. (2008) de´crit
les principales caracte´ristiques de ce dernier, qui posse`de une re´solution horizontale d’environ
60 km et une re´partition verticale des niveaux tous les 300 m dans toute l’atmosphe`re moyenne.
Quoique insuffisante pour reproduire explicitement les phe´nome`nes convectifs, l’utilisation d’une
telle re´solution permet de repre´senter une partie du spectre des ondes de gravite´ et fournit ainsi
la possibilite´ d’une e´tude quantitative en 4 dimensions (temporelle et spatiale) des proprie´te´s
de ces ondes. Il faut cependant garder a` l’esprit que les caracte´ristiques dynamiques des ondes
obtenues par le mode`le de´pendent a` la fois de la formulation des e´quations (hypothe`se hydrosta-
tique notamment) et du sche´ma de convection utilise´. Enfin, des mesures in-situ fournissent des
estimations comple´mentaires de la valeur des flux, tant dans les re´gions tropicales (Wang, 2003)
que dans les moyennes et hautes latitudes (Hertzog et al., 2008). L’autre donne´e permettant
la calibration de la parame´trisation concerne la valeur du drag dans la me´sosphe`re (autrement
dit de l’acce´le´ration induite par le de´ferlement des ondes de gravite´ dans la me´sosphe`re). Pour
cela, nous retenons les valeurs estime´es par les travaux de Marks (1989) et celles obtenues par
Watanabe (2008) avec le mode`le a` tre`s haute re´solution. La liste des e´tudes que nous choisissons
pour notre analyse est re´pertorie´e dans le tableau IV.1 ci-dessous.
Donne´es observe´es Re´fe´rences
Valeurs ponctuelles de flux Ricciardulli et Garcia (2000) ; Hertzog et al. (2008) ; Wang (2003)
Valeurs globales de flux Ern et al. (2004, 2006) ; Watanabe (2008) ; Sato et al. (2009)
Valeurs du drag me´sosphe´rique Marks (1989) ; Watanabe (2008)
Tab. IV.1. Liste des publications utilise´es pour la validation de la parame´trisation, classe´es suivant le
type de donne´es fournies.
Valeur du flux de quantite´ de mouvement a` la tropopause
Nous de´duisons de ces e´tudes une estimation du flux de quantite´ de mouvement ρ0u′w′
transporte´ par les ondes de gravite´ en basse stratosphe`re. On distingue les re´gions tropicales
et les moyennes et hautes latitudes. Pour les re´gions e´quatoriales, la valeur moyenne en basse
stratosphe`re du flux de quantite´ de mouvement est comprise entre 2 et 6 mPa. Les valeurs
les plus fortes (parfois supe´rieures a` 8 mPa) sont obtenues au-dessus des zones de convection
intense. Pour les moyennes et hautes latitudes, les flux sont du meˆme ordre de grandeur, mais
le´ge`rement plus faibles. Ils peuvent toutefois atteindre des valeurs tre`s fortes (supe´rieures a` 40
mPa) dans des re´gions ou l’orographie joue un roˆle important. Les valeurs obtenues par les
diffe´rentes techniques de mesure sont re´capitule´es dans le tableau IV.2 suivant.
Technique Source Re´gions tropicales Re´gions ≥ 60°
Radiosondages (Wang, 2003) [0.0 - 4.0 ; max : 6] [0.0 - 2.0 ; max : 4] (hn)
Imagerie satellite gis Ricciardulli et Garcia, (2000) ≈ 1.7
Campagne ballons Vorcore (Hertzog et al., 2008) [2.0 - 4.0 ; max : 30] (hs)
Donne´es satellite crista (Ern et al., 2006) [1.5 - 3.0 ; max : 6] [2.0 - 8.0 ; max : 50] (hs)
Mode`le thr (Sato et al., 2009) [2.0 - 6.0 ; max : 8] [2.0 - 4.0 ; max ≥8] (hs)
Tab. IV.2. Valeurs du flux de quantite´ de mouvement transporte´ par les ondes de gravite´ dans la basse
stratosphe`re (en mPa) pour diffe´rentes techniques de mesure et pour deux re´gions typiques. hn (hs)
de´signe l’he´misphe`re nord (sud) et thr signifie tre`s haute re´solution.
Drag me´sosphe´rique
A` partir de plusieurs anne´es d’observation satellite dans la haute atmosphe`re, Marks (1989)
fournit une estimation du drag induit par les ondes de gravite´ pour diffe´rents mois de l’anne´e.
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Pour le mois de janvier, le drag est maximal dans l’he´misphe`re d’hiver (nord) dans la basse
me´sosphe`re (autour de −25 m.s−1.jr−1) et dans la haute me´sosphe`re pour l’he´misphe`re (sud)
d’e´te´ (autour de 25 m.s−1.jr−1). Pour le mois de juillet, le pic se situe dans la haute me´sosphe`re :
le drag y atteint des valeurs de −55 m.s−1.jr−1 dans l’he´misphe`re sud et 15 m.s−1.jr−1 dans
l’he´misphe`re nord. La valeur de ces maxima est toutefois sensiblement plus forte dans les re´sultats
du mode`le a` tre`s haute re´solution (figure 8 de Watanabe et al., 2008 et figure 4 de Watanabe,
2008).
IV.4.2.2 Tests de validation
Au terme de cette e´tape de validation, nous souhaitons parvenir a` l’e´laboration d’un jeu
de parame`tres qui permettent d’obtenir a` la fois des cartes re´alistes de flux de quantite´ de
mouvement en basse stratosphe`re et des valeurs raisonnables de drag dans la me´sosphe`re. Le
sche´ma wms est particulie`rement sensible a` trois points : la forme du spectre initial, l’altitude
a` laquelle est e´mis ce spectre, et la quantite´ totale de flux e´mis. L’analyse des valeurs choisies
pour l’utilisation de cette parame´trisation dans des mode`les climatiques (tableau IV.3) montre
qu’il n’existe de consensus sur aucun de ces trois aspects.
um cmam ifs
Parame`tre (Scaife et al., 2002) (Scinocca, 2003) (Bechtold et al., 2009)
nc˜ 35 20
nφ 4 4 4
c˜lo (m.s
−1) 0.25 0.25
c˜hi (m.s
−1) 2000 100
Γ 0.60 0.25
m∗ (m
−1) 2π/4300 2π/1000 2π/2000
p 1.5 1
s 1 0 1
ρ0F0 (mPa) 1.65 0.425 3.75
plaunch (hPa) 850 125 450
Tab. IV.3. Liste des principaux parame`tres du sche´ma d’ondes de gravite´ non orographiques wms et
valeurs utilise´es dans des mode`les climatiques globaux.
E´tudes de sensibilite´
Il semble donc tout a` fait pertinent de commencer par examiner de quelle manie`re l’effet du
sche´ma est affecte´ par le choix de certains de ses parame`tres. Nous proce´dons pour cela a` des
tests unidimensionnels du sche´ma. C’est la me´thode utilise´e notamment par Warner et McIntyre
(1996) et par Scinocca (2003). Des profils de u, de T et de N repre´sentatifs des saisons d’e´te´ et
d’hiver sont extraits d’une simulation de re´fe´rence avec le mode`le arpege-Climat et sont utilise´s
comme donne´es d’entre´e du sche´ma (figure IV.5).
La forme du spectre est principalement de´termine´e par la valeur du nombre d’onde vertical
caracte´ristique m∗ (se´paration entre les parties sature´e et non sature´e du spectre) et par la
valeur de l’exponentielle s de la partie non sature´e (cf figure IV.2). Nous proce´dons ainsi a` deux
e´tudes de sensibilite´. Dans le premier cas, nous fixons s a` 1 (valeur par de´faut recommande´e par
Warner et McIntyre (1996)) et nous faisons varier m∗ pour des valeurs comprises entre 2π/1000
et 2π/4000 m−1. Dans le second cas, nous faisons varier simultane´ment s et m∗ et nous testons
les configurations {s = (0, 1), m∗ = 2π/2000} et {s = (0, 1), m∗ = 2π/4000}. Les densite´s
spectrales de flux obtenues pour ces 6 configurations (deux sont communes a` chacun des cas)
sont repre´sente´es sur la figure IV.6.
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Fig. IV.5. Profil vertical du vent zonal extrait d’une simulation avec le mode`le arpege-Climat (91
niveaux), pour le mois de juillet et pour diffe´rentes latitudes : 60S (profil typique de l’atmosphe`re moyenne
d’hiver), 20N et 60N (profil typique de l’atmosphe`re moyenne d’e´te´).
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Fig. IV.6. Densite´ spectrale du flux de quantite´ de mouvement en fonction de la vitesse de phase in-
trinse`que c˜ des ondes de gravite´ ge´ne´re´es par la parame´trisation wms. Dans le cas 1 (figure de gauche),
nous fixons nc˜ = 500, cmin = 0.25 m.s
−1, cmax = 500 m.s
−1, et s = 1. Seul le nombre d’onde vertical
caracte´ristique m∗ varie (il prend les valeurs : 2π/1000, 2π/2000, 2π/3000 et 2π/4000 m
−1.). Pour le
cas 2 (droite), ce sont les configurations {s = (0, 1), m∗ = 2π/2000} et {s = (0, 1), m∗ = 2π/4000} qui
sont teste´es (les autres parame`tres restant inchange´s).
Nous observons sur cette figure que la modification de la valeur du nombre d’onde ca-
racte´ristique m∗ a un impact important sur la forme du spectre initial. Plus ce nombre d’onde
vertical est grand, plus la distribution est pique´e autour d’une vitesse de phase faible. Ainsi,
les ondes posse´dant de petites vitesses de phase transportent une grande part de la quantite´ de
mouvement totale. Le choix de s modifie la forme de la queue de la distribution spectrale. Le
choix de s = 0 permet d’augmenter le flux de quantite´ de mouvement transporte´ par les ondes
dont la vitesse de phase intrinse`que est grande, c’est-a`-dire celles qui se propagent le plus haut.
On remarque toutefois qu’a` partir de s ≥ 1, la forme du spectre est peu modifie´e (non montre´).
Examinons de´sormais l’effet de la parame´trisation dans ces diffe´rentes configurations pour
deux profils de vent repre´sentatifs. Les profils verticaux des acce´le´rations induites par le
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Fig. IV.7. Profils verticaux des acce´le´rations induites par la parame´trisation wms pour deux niveaux
d’e´mission du spectre : a` mi-troposphe`re (gauche) et au voisinage de la tropopause (droite) et pour les
diffe´rents jeux de parame`tres de´crits dans la figure IV.6 (code de couleurs inchange´). Pour chacune
des figures, les acce´le´rations positives (ne´gatives) re´sultent d’un profil de vent typique de l’atmosphe`re
moyenne d’e´te´ (d’hiver). Le niveau d’e´mission du spectre est mate´rialise´ par une ligne horizontale en
pointille´. Pour la figure de gauche, l’e´chelle des tendances positives a e´te´ re´duite d’un facteur 10 afin de
permettre la lecture des diffe´rences.
de´ferlement du spectre d’ondes de gravite´ sont repre´sente´s sur la figure IV.7 pour le cas 1
(sensibilite´ au choix de m∗, a` s fixe´) et sur la figure IV.8 pour le cas 2 (sensibilite´ au choix de
s). Nous testons le sche´ma pour deux altitudes d’e´mission : l’une a` mi-troposphe`re (figures de
gauche) et l’autre en basse stratosphe`re (figures de droite).
Pour un profil de vent caracte´ristique de l’atmosphe`re moyenne dans l’he´misphe`re d’hiver (jet
d’ouest), les acce´le´rations induites par la parame´trisation sont ne´gatives. Tandis que les ondes
d’ouest sont rapidement filtre´es par l’e´coulement moyen, les ondes d’est atteignent des altitudes
e´leve´es, ou` elles finissent par de´ferler et induire un ralentissement de l’e´coulement moyen. Quel
que soit le choix des parame`tres, ces de´ce´le´rations sont maximales dans la haute me´sosphe`re
(autour de 75 km). Suivant le choix de m∗, ces tendances ne´gatives peuvent varier (pour une
meˆme quantite´ de flux initial) du simple au double pour une meˆme altitude d’e´mission (figure
IV.7, partie gauche de la figure de gauche). Elles sont quasiment deux fois plus fortes dans le
cas ou` le spectre est lance´ au voisinage de la tropopause (figure IV.7, partie gauche de la figure
de droite). Pour un m∗ donne´, les valeurs de drag sont sensiblement identiques suivant le choix
de s, et ce quel que soit le niveau d’e´mission du spectre (figure IV.8).
L’analyse est bien diffe´rente dans le cas d’un profil de vent repre´sentatif de l’he´misphe`re d’e´te´
(jet d’est). Les acce´le´rations induites sont positives et sont le´ge`rement infe´rieures en valeurs
absolues a` celles observe´es pour l’he´misphe`re d’hiver dans le cas ou` le spectre est e´mis au
voisinage de la tropopause. Le choix du niveau d’e´mission du spectre se re´ve`le particulie`rement
critique. Dans le cas ou` le spectre est lance´ a` partir de 450 hPa, les acce´le´rations induites sont
d’une part fortement re´duites (d’un facteur 10 pour certaines configurations). D’autre part, la
sensibilite´ au choix des parame`tres est fortement modifie´e. Ce sont les spectres de´finis par des
nombres d’onde verticaux e´leve´s (2π/m∗ ≤ 2000 m
−1) qui sont les plus sensibles au choix du
niveau de lancement. Cela tient principalement a` la pre´sence du jet d’ouest en haute troposphe`re
(qui atteint des valeurs supe´rieures a` 10 m.s−1 dans le profil e´tudie´). La propagation verticale des
ondes d’ouest aux vitesses de phase les plus faibles, dont a vu pre´ce´demment qu’elle transportait
une grande partie du spectre dans ce cas-la` (m∗ e´leve´), est ainsi stoppe´e par la pre´sence de ce
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Fig. IV.8. Profils verticaux des acce´le´rations induites par la parame´trisation wms pour deux niveaux
d’e´mission du spectre : a` mi-troposphe`re (gauche) et au voisinage de la tropopause (droite) et pour les
diffe´rents jeux de parame`tres de´crits dans la figure IV.6 (code de couleurs inchange´). Pour chacune
des figures, les acce´le´rations positives (ne´gatives) re´sultent d’un profil de vent typique de l’atmosphe`re
moyenne d’e´te´ (d’hiver). Le niveau d’e´mission du spectre est mate´rialise´ par une ligne horizontale en
pointille´.
jet. Si le spectre est e´mis a` 450 hPa, la quantite´ de mouvement transporte´e jusque dans la
me´sosphe`re est ainsi plus faible et le drag associe´ e´galement.
Cette e´tude de cas souligne l’importance du choix du niveau de lancement du spectre et la
forte sensibilite´ croise´e entre les diffe´rents parame`tres. Compte-tenu du caracte`re encore parcel-
laire des observations, il semble ainsi particulie`rement de´licat de de´signer un jeu de parame`tres
optimal et unique.
Choix des parame`tres et validation uni-dimensionnelle
Plusieurs conside´rations permettent toutefois de rendre le choix des parame`tres moins ar-
bitraire. Premie`rement, celui du niveau d’e´mission du spectre. En comparant les cartes de flux
de quantite´ de mouvement de´duites des observations crista et celles simule´es en utilisant le
sche´ma de Warner et McIntyre (1996), Ern et al. (2006) montre que les corre´lations les plus
fortes sont obtenues en utilisant un niveau d’e´mission compris entre 700 hPa et 450 hPa. Nous
montrerons dans le paragraphe suivant l’importance de ce choix, qui permet de pallier le ca-
racte`re uniforme (et peu re´aliste) du flux e´mis. De meˆme que Orr et al. (2010), nous retenons
la valeur de plaunch = 450 hPa pour le niveau d’e´mission du spectre.
Deuxie`mement, l’analyse de l’ordre de grandeur des flux estime´s a` la tropopause re´duit la
fourchette de valeurs admissibles pour la quantite´ de flux initial. Nous conside´rons des valeurs
comprises entre 2 et 5 mPa. Reste alors a` de´terminer les parame`tres de´finissant la forme du
spectre. On a vu que le choix de m et de s de´pendait fortement du niveau d’e´mission. Le
choix de la re´solution spectrale (autrement dit celui du nombre de vitesses de phase re´ellement
simule´es dans chaque direction nc˜) se fait sur des conside´rations pratiques. Afin de rendre le
couˆt informatique de la parame´trisation le plus faible possible, il est ne´cessaire de diminuer ce
nombre le plus possible, tout en maintenant des performances comparables a` une discre´tisation
plus fine. Des tests de sensibilite´ montrent qu’a` partir da la valeur de nc˜ ≥ 20 (sugge´re´e par
Bechtold et al. (2009)), le sche´ma se comporte de manie`re fiable. Finalement, nous choisissons
le jeu de parame`tres de´crit dans le tableau IV.4.
La figure IV.9 repre´sente les profils verticaux des drags obtenus pour les profils de vent
pre´sente´s sur la figure IV.5. Ils sont compare´s aux valeurs obtenues a` la fois par Marks (1989)
56 Les ondes de gravite´ non orographiques
Parame`tre arpege-Climat
nc˜ 20
nφ 4
c˜lo (m.s
−1) 0.25
c˜hi (m.s
−1) 200
Γ 0.25
m∗ (m
−1) 2π/4000
p 1.5
s 0
ρ0F0 (mPa) 4
plaunch (hPa) 450
Tab. IV.4. Liste des valeurs utilise´es pour la mise en oeuvre de la parame´trisation wms dans le mode`le
arpege-Climat.
et par Watanabe (2008), dont les valeurs estime´es sont parfois assez e´loigne´es. Dans ces 2 cas
d’e´tude, on s’aperc¸oit que les parame`tres choisis permettent au sche´ma wms de reproduire avec
un certain re´alisme les acce´le´rations obtenues par des me´thodes diffe´rentes. Elle atteint ainsi des
tendances de vent de l’ordre de −50 m.s−1.jr−1 pour l’he´misphe`re d’hiver (juillet, 60S) et de
l’ordre de 30 m.s−1.jr−1 pour celui d’e´te´.
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Fig. IV.9. Profils verticaux des acce´le´rations induites par la parame´trisation wms pour le jeu de pa-
rame`tres de´crits dans le tableau IV.4 pour un profil de vent typique de l’atmosphe`re moyenne d’e´te´ (droite)
et d’hiver (gauche). Le niveau d’e´mission du spectre est mate´rialise´ par une ligne horizontale en pointille´.
Le jeu de parame`tres de´crit dans le tableau IV.4 semble ainsi constituer un choix cohe´rent,
meˆme s’il faut garder a` l’esprit que ces tests sont re´alise´s a` partir d’un profil de vent re´el (i.e.
qui inclut les biais du mode`le utilise´). Toute modification de la structure du vent zonal dans le
mode`le est susceptible de modifier ces valeurs.
IV.4.2.3 Validation tri-dimensionnelle
Voyons de´sormais quel est le comportement de la parame´trisation dans le mode`le arpege-
Climat. Nous analysons les re´sultats d’une simulation longue (30 ans) incluant la parame´trisation
wms avec le jeu de donne´es de´crit dans le paragraphe pre´ce´dent. Nous les comparons avec ceux
obtenus par Sato et al. (2009), avec le mode`le a` tre`s haute re´solution du mri. Dans ses travaux,
les fluctuations avec un nombre d’onde supe´rieur a` 22 sont conside´re´es comme des ondes de
gravite´. Dans le cas du mode`le arpege-Climat, nous de´signons par ondes de gravite´ a` la fois
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celles d’origine orographique3 et celles ge´ne´re´es par la parame´trisation wms (que nous nommons
non orographiques).
Cycle saisonnier
Sur la figure IV.10, l’e´volution temporelle, dans la haute me´sosphe`re (0.1 hPa) et dans la
basse stratosphe`re (100 hPa), de la moyenne zonale du flux de quantite´ de mouvement associe´
aux ondes de gravite´ (orographiques et non orographiques) dans le mode`le arpege-Climat est
compare´e a` celle obtenue par Sato et al. (2009).
Total (0.1 hPa) Total (100 hPa)
Sato, 2009 (0.1 hPa) Sato, 2009 (100 hPa)
Fig. IV.10. Coupe temps-latitude du flux net de quantite´ de mouvement (mPa) transporte´ par les ondes
de gravite´ (orographiques + non orographiques) simule´es par le mode`le arpege-Climat (haut) et par celles
simule´es explicitement par le mode`le a` tre`s haute re´solution du mri (bas ; reproduction a` l’identique de la
figure 1 de (Sato et al., 2009)), dans la haute me´sosphe`re (a` 0.1 hPa, figures de gauche) et dans la basse
stratosphe`re (a` 100 hPa, figures de droite). Le vent zonal est repre´sente´ par des contours (intervalle :
30 m.s−1 a` 0.1 hPa et 15 m.s−1 a` 100 hPa).
Dans la haute me´sosphe`re (figures de gauche), on note la pre´sence d’un cycle annuel tre`s
marque´, avec des valeurs positives (ne´gatives) de flux en e´te´ (hiver), ce qui est cohe´rent avec
les observations par radar de Tsuda et al. (1990). Le mode`le arpege-Climat reproduit avec des
amplitudes tout a` fait re´alistes ce cycle saisonnier. La localisation des maxima d’e´te´ (autour de
40°) est e´galement bien repre´sente´e. Les maxima d’hiver (ne´gatifs) ont cependant tendance a`
eˆtre situe´s trop pre`s de l’e´quateur (effet plus marque´ dans l’he´misphe`re nord).
Dans la basse stratosphe`re, on observe e´galement un cycle annuel, mais moins marque´ que
dans la me´sosphe`re (ce qui est e´galement en accord avec les observations par radar de Sato
(1994)). En outre, les latitudes des maxima sont significativement plus faibles. Les maxima
(ne´gatifs) d’hiver se produisent autour de 30° et ceux d’e´te´ aux environs de 10° dans les deux
he´misphe`res. Compare´ au mode`le a` tre`s haute re´solution, le mode`le arpege-Climat reproduit
le cycle saisonnier mais a tendance a` sous-estimer les maxima (positifs) en e´te´ et a` surestimer
le flux au-dela` de 60°. Dans ces re´gions, la contribution principale provient des ondes de gravite´
3la parame´trisation utilise´e est de´crite dans le chapitre 2.
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orographiques (non montre´). Cela sugge`re que le flux transporte´ par ces ondes est peut-eˆtre trop
fort dans le mode`le.
Propagation verticale
La diffe´rence de localisation des maxima dans la basse stratosphe`re et dans la haute
me´sosphe`re sugge`re, comme le remarque Sato et al. (2009), une propagation horizontale des
ondes de gravite´, qui est ignore´e par les parame´trisations utilise´es par le mode`le arpege-Climat.
La propagation verticale du flux de quantite´ de mouvement est illustre´e par la coupe me´ridienne,
pour le mois de juillet, repre´sente´e sur la figure IV.11. Sur la figure extraite du papier de Sato et
al. (2009), il semble clair que le maximum (ne´gatif) d’hiver (autour de 35S) et le maximum (posi-
tif) d’e´te´ (autour de 10N) dans la basse stratosphe`re sont relie´s aux maxima dans la me´sosphe`re
(autour de 60S et de 30N dans leurs he´misphe`res respectifs). Cela sugge`re que les ondes de
gravite´ se propageant depuis la basse stratosphe`re ont tendance a` converger vers les zones ou`
le jet est maximal (et ce quel que soit l’he´misphe`re). Dans le mode`le arpege-Climat, les ondes
orographiques transportent des valeurs comparables de flux de quantite´ de mouvement jusque
dans la me´sosphe`re. Mais comme la parame´trisation n’autorise qu’une propagation verticale, a`
latitude fixe´e, les maxima de flux dans la me´sosphe`re sont situe´s aux meˆmes latitudes que dans la
basse stratosphe`re. Pour les ondes non orographiques (parame´trisation wms), la situation est un
peu diffe´rente. Meˆme si le sche´ma wms ne permet pas lui non plus de propagation horizontale,
le filtrage par l’e´coulement moyen permet de mimer la convergence du flux de quantite´ de mou-
vement vers les zones ou` le jet est le plus intense. Cela est toutefois moins net dans l’he´misphe`re
d’e´te´ (nord).
Distribution ge´ographique
Trac¸ons enfin la carte du flux net de quantite´ de mouvement en basse stratosphe`re, a` 100
hPa, pour un mois de juillet particulier et comparons-la a` celle obtenue par Sato et al. (2009)
(figure IV.12). Celle-ci (carte en bas, a` droite) est en accord avec la carte a` 25 km d’altitude
de´duite des donne´es crista par Ern et al. (2006). Nous observons, dans les re´sultats du mode`le
a` tre`s haute re´solution, des valeurs ne´gatives assez fortes au-dessus des re´gions montagneuses de
l’he´misphe`re sud (les Andes et la pe´ninsule antarctique notamment). Ces flux e´leve´s sont bien
reproduits par la parame´trisation des ondes de gravite´ orographiques utilise´e dans le mode`le
arpege-Climat (carte en haut a` droite). En plus de ces pics isole´s, on remarque la pre´sence
de valeurs ne´gatives comprises entre −4 et −2 mPa sur une re´gion qui s’e´tend quasiment sur
toutes les longitudes entre 30S et 60S. Elles sont probablement dues a` la pre´sence d’ondes de
gravite´ e´mises dans les forts jets d’ouest pre´sents dans cette zone (Plougonven et Snyder, 2007).
Dans l’he´misphe`re d’e´te´, les valeurs positives observe´es dans les re´gions de mousson (africaine et
indienne) sont vraisemblablement dues aux ondes de gravite´ e´mises dans les zones de convection
profonde.
Ces caracte´ristiques4 sont bien reproduites par la parame´trisation wms. Cela signifie qu’il
est possible de de´passer l’une des principales limites de la parame´trisation wms, a` savoir son
caracte`re uniforme (le meˆme spectre est e´mis en tous points du globe), a` condition de spe´cifier
une altitude d’e´mission du spectre suffisamment basse. Des e´tudes comple´mentaires montrent
en effet que, si le spectre est e´mis dans la haute troposphe`re, la parame´trisation est incapable de
simuler une telle structure spatiale. Au contraire, en choisissant d’e´mettre un spectre uniforme
au milieu de la troposphe`re, le processus de filtrage par les vents de la haute troposphe`re/basse
stratosphe`re permet de mimer les sources des ondes de gravite´ et de cre´er en basse stratosphe`re
4Des caracte´ristiques similaires sont observe´es pour le mois de janvier (avec des valeurs ne´gatives sur les re´gions
montagneuses des Rocheuses et de l’est asiatique et sur les zones de frontoge´ne`se des moyennes latitudes et des
valeurs positives dans les re´gions de mousson).
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Fig. IV.11. Coupes latitude-pression, pour le mois de juillet, du flux net de quantite´ de mouvement
(mPa) transporte´ par les ondes de gravite´ non orographiques (haut, gauche), orographiques (haut, droite)
et par le total de ces deux types d’ondes de gravite´ (bas, gauche) dans le mode`le arpege-Climat, et du flux
net de quantite´ de mouvement transporte´ par les ondes de gravite´ simule´es explicitement par le mode`le a`
tre`s haute re´solution du mri (bas, droite ; reproduction a` l’identique de la figure 2 de (Sato et al., 2009)).
L’e´chelle de couleurs pour repre´senter le flux est la meˆme pour l’ensemble des cartes. Le vent zonal est
repre´sente´ par des contours (intervalle : 20 m.s−1).
une distribution spatiale du flux d’ondes de gravite´ cohe´rente avec les observations actuelles.
Cela valide ainsi notre choix d’e´mettre le spectre des ondes de gravite´ non orographiques a` une
pression de 450 hPa et confirme les travaux pre´ce´dents de Ern et al. (2006) et de Orr et al.
(2010). Toutefois, il faut bien garder a` l’esprit qu’un tel choix rend la parame´trisation assez
fortement de´pendante de la repre´sentation des vents dans la haute troposphe`re (notamment
celles des vents d’est dans les re´gions de mousson) dans le mode`le utilise´ (ici, arpege-Climat).
L’analyse qui vient d’eˆtre faite sugge`re que la parame´trisation WMS se comporte de
manie`re tout a` fait satisfaisante dans le mode`le ARPEGE-Climat, en reproduisant
de manie`re correcte la distribution spatiale du flux de quantite´ de mouvement
associe´ aux ondes de gravite´ ainsi que sa propagation verticale. Le choix du jeu
de parame`tres (en particulier, l’altitude d’e´mission et le flux total de quantite´ de
mouvement initial) semble ainsi tout a` fait raisonnable. Dans la partie suivante,
nous examinons l’effet de cette parame´trisation sur la dynamique du mode`le. 
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Fig. IV.12. Coupes horizontales pour le mois de juillet (a` 100 hPa) du flux net de quantite´ de mouvement
(mPa) transporte´ par les ondes de gravite´ non orographiques (haut, gauche), orographiques (haut, droite)
et par le total de ces deux types d’ondes de gravite´ (bas, gauche) dans le mode`le arpege-Climat, et du flux
net de quantite´ de mouvement transporte´ par les ondes de gravite´ simule´es explicitement par le mode`le a`
tre`s haute re´solution du mri (bas, droite ; reproduction a` l’identique de la figure 3 de (Sato et al., 2009)).
L’e´chelle de couleurs pour repre´senter le flux est la meˆme pour l’ensemble des cartes. Le vent zonal est
repre´sente´ par des contours (intervalle : 10 m.s−1). Les vents d’est, les vents nuls et les vents d’ouest
sont repre´sente´s respectivement par des traits en pointille´s rouges, des traits plein rouges et des traits
plein noirs.
IV.5 Effets dans un mode`le de circulation ge´ne´rale
Dans cette partie, nous e´tudions le roˆle des ondes de gravite´ a` travers l’e´valuation de l’effet de
la parame´trisation des ondes de gravite´ non orographiques dans le mode`le de circulation ge´ne´rale
arpege-Climat. Des e´tudes de ce genre (Manzini et al., 1997 ; Scaife et al., 2002 ; Scinocca et
al., 2008 ; Orr et al., 2010) ont mis en e´vidence des effets allant de la haute me´sosphe`re a` la
stratosphe`re tropicale avec la mode´lisation de l’oscillation quasi-biennale.
IV.5.1 Description des simulations
Nous re´alisons pour cela une se´rie de simulations transitoires de 30 ans (1971-2000) force´es
par des tempe´ratures de surface de la mer observe´es, variant d’anne´e en anne´e. Les principales
simulations analyse´es dans la partie qui suit sont re´pertorie´es dans le tableau IV.5. D’autres
tests de sensibilite´ seront de´taille´s dans le corps du texte. Toutes ces simulations sont effectue´es
avec la version 5 du mode`le arpege-Climat de´crit dans le chapitre 2.
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Nom Ondes de gravite´ non orographiques Ozone
climoz Non (relaxation line´aire) Climatologie
s-climoz Non (relaxation line´aire) Clim. re´duite en haute me´sosphe`re
ref-l91 Non (relaxation line´aire) Ozone line´aire
wms-l91 Oui (sche´ma wms) Ozone line´aire
Tab. IV.5. Liste des principales simulations re´alise´es avec le mode`le arpege-Climat et de´crites dans
cette partie.
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Fig. IV.13. Re´partition verticale des niveaux pour les configurations l60 et l91 (a) et profil vertical
de l’e´paisseur des couches (exprime´s en km) pour les configurations a` 31 (noir), 60 (bleu) et 91 (vert)
niveaux.
Re´solution verticale
Nous utilisons une re´solution horizontale de l’ordre de 300 km (grille t42). Afin de de´crire
l’effet des ondes de gravite´ dans la haute me´sosphe`re, nous utilisons 91 niveaux verticaux -ce
qui place le toit du mode`le a` une altitude de 80 km environ (0.01 hPa)- de´finis comme des
coordonne´es hybrides sigma-pression. La figure IV.13 (a) de´crit la re´partition de ces couches
dans cette configuration (l91) et la compare a` celle utilise´e dans le chapitre suivant (60 niveaux
verticaux, sommet du mode`le aux alentours de 60 km). Le mode`le pre´sente ainsi une re´solution
verticale infe´rieure a` 500 m jusqu’a` 20 km d’altitude et infe´rieure a` 2.5 km jusqu’a` la stratopause,
comme le montre la figure IV.13 (b) qui compare le profil vertical de la re´partition des couches
dans les trois configurations les plus couramment utilise´es pour le mode`le arpege-Climat.
Friction de Rayleigh
Dans la simulation de re´fe´rence (ref-l91), le drag me´sosphe´rique est parame´tre´ de manie`re
simple par un terme de friction line´aire dans l’e´volution du vent zonal
∂u
∂t
= −kR(z)u (IV.47)
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Le coefficient de Rayleigh kR est fixe´ de manie`re a` ce que le taux de relaxation τR = 1/kR
atteigne des valeurs de l’ordre de quelques jours dans la haute me´sosphe`re et d’une centaine de
jours dans la basse me´sosphe`re. Il est nul en dessous de la stratopause et ne concerne ainsi, pour
une configuration a` 91 niveaux, que les 9 plus hauts niveaux du mode`le.
IV.5.2 Climatogie en moyenne zonale de l’expe´rience de re´fe´rence
Avant d’analyser l’effet de la parame´trisation wms, nous e´valuons la climatologie de l’at-
mosphe`re moyenne dans le mode`le de re´fe´rence. La figure IV.14 compare pour les mois de
Janvier − T (K) − Sparc Juillet − T (K) − Sparc
Janvier − T (K) − ref-l91 Juillet − T (K) − ref-l91
Fig. IV.14. Coupes latitude-pression de la tempe´rature (K) moyenne´e dans le temps et sur un cercle de
latitude pour la climatologie sparc (haut) et l’expe´rience de re´fe´rence ref-l91 avec le mode`le arpege-
Climat (bas) pour les mois de janvier (gauche) et de juillet (droite). L’intervalle des contours est de 10
K.
janvier et de juillet la climatologie des tempe´ratures en moyenne zonale obtenues avec la si-
mulation ref-l91 a` celle de sparc (Randel et al., 2004). Le mode`le pre´sente une distribution
ge´ne´rale des tempe´ratures tout a` fait satisfaisante dans la stratosphe`re. Il convient ainsi de no-
ter la repre´sentation particulie`rement re´aliste de la tempe´rature moyenne dans la stratosphe`re
d’hiver dans les deux he´misphe`res, ce qui est fondamental dans la perspective d’une simulation
re´aliste de la chimie de la stratosphe`re. Par contre, la tropopause tropicale est ge´ne´ralement
trop froide, si on la compare a` sparc ou` a` la re´analyse era-40. Le biais est de l’ordre de 2 - 4
K, il est plus marque´ au mois de juillet.
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Au-dessus de 10 hPa, les comparaisons des valeurs absolues deviennent un peu plus hasar-
deuses, en raison des incertitudes sur les jeux de donne´es de re´fe´rence. En comparant les per-
formances des mode`les de chimie-climat dans le projet ccm-val-1, Eyring et al. (2006) mettent
en e´vidence de larges diffe´rences dans les tempe´ratures a` la stratopause selon les re´analyses uti-
lise´es. Par rapport a` la climatologie sparc, on note toutefois que le mode`le pre´sente un biais
chaud dans toute la stratopause, qui atteint des valeurs comprises entre 10 et 15 K. On observe
e´galement ces valeurs e´leve´es de tempe´rature a` la stratopause dans des mode`les comparables :
dans le mode`le du Met Office (Hardiman et al., 2010), dans la version stratosphe´rique du mode`le
lmd-z (Lott et al., 2005), dans le mode`le canadien d’atmosphe`re moyenne cmam (Scinocca et
al., 2008) ainsi que dans le mode`le japonais mri (Shibata et Deushi, 2008). Nous verrons dans le
chapitre suivant que l’introduction d’une chimie interactive peut avoir un impact non ne´gligeable
dans la re´duction de ce biais chaud. Dans la haute me´sosphe`re, la simulation ref-l91 avec fric-
tion line´aire est capable de reproduire la circulation me´ridienne du poˆle d’e´te´ vers le poˆle d’hiver
comme le sugge`re le gradient de tempe´rature entre la me´sosphe`re d’e´te´ et la me´sosphe`re d’hi-
ver. La position un peu haute de la stratopause dans l’he´misphe`re d’e´te´ semble sugge´rer une
circulation me´ridienne me´sosphe´rique un peu trop rapide. Les valeurs pre´dites de tempe´rature
sont ne´anmoins tre`s fortes, bien plus hautes que la climatologie sparc. Nous reviendrons dans
un paragraphe ulte´rieur sur ce point.
Janvier − u (m.s−1) − sparc Juillet − u (m.s−1) − sparc
Janvier − u (m.s−1) − ref-l91 Juillet − u (m.s−1) − ref-l91
Fig. IV.15. Idem que la figure (IV.14) pour le vent zonal. L’intervalle des contours est de 10 m.s−1. Les
vents d’ouest supe´rieurs a` 30 m.s−1 sont colorie´s en orange, les vents d’est infe´rieurs a` −40 m.s−1 en
bleu.
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La figure IV.15 repre´sente la climatologie du vent zonal en moyenne zonale pour les mois
de janvier et de juillet. En janvier, dans la stratosphe`re de l’he´misphe`re nord, la se´paration
entre le jet subtropical et le jet de la nuit polaire est bien reproduite, meˆme si l’intensite´ de ce
dernier est sous-estime´e d’environ 10 m.s−1. L’inclinaison vers l’e´quateur du jet d’ouest n’est
pas si mal repre´sente´e mais le mode`le n’est toutefois pas capable de reproduire des vents d’ouest
dans la haute me´sosphe`re e´quatoriale. Cela semble eˆtre une de´faillance syste´matique des mode`les
d’atmosphe`re moyenne (Scinocca et al., 2008 ; Bechtold et al., 2009). L’autre de´faut principal
concerne le jet d’est dans la me´sosphe`re d’e´te´ : il pre´sente un pic a` la fois trop marque´ (autour de
−80 m.s−1 dans le mode`le contre −60 et −40 m.s−1 dans la climatologie sparc) et la position
du maximum est a` la fois trop haute en janvier et trop proche de l’e´quateur en juillet. Cet
effet semble re´ve´lateur de l’absence de parame´trisation d’ondes de gravite´ non orographiques
dans le mode`le, comme le sugge`re Scinocca et al. (2008) en analysant des expe´riences sans cette
parame´trisation (ibid, figure 2). Enfin, pour le mois de juillet, l’intensite´ du jet d’ouest dans
la stratosphe`re d’hiver est surestime´e d’environ 20 m.s−1. L’inclinaison de ce jet d’ouest vers
l’e´quateur n’est pas repre´sente´e et la position du pic se re´ve`le ainsi trop au sud (60S au lieu de
45S). Parmi les mode`les de´ja` cite´s, rares sont ceux qui obtiennent une repre´sentation re´aliste
a` la fois de l’inclinaison et de l’intensite´ du jet. Bechtold et al. (2009) y parviennent avec une
re´solution horizontale (125 km) supe´rieure a` celle des autres mode`les.
Sensibilite´ a` la climatologie d’ozone
Outre l’importance d’inclure une parame´trisation des ondes de gravite´, deux points semblent
particulie`rement importants dans le but de mode´liser correctement l’e´tat moyen de l’atmosphe`re
moyenne. Le premier concerne la climatologie d’ozone utilise´e. Nous comparons pour cela les
re´sultats d’une expe´rience dans laquelle la valeur du rapport de me´lange de l’ozone est e´gale
a` la valeur de relaxation du sche´ma line´aire5, que nous nommons climoz et une expe´rience
similaire dans laquelle la concentration d’ozone prescrite au mode`le est re´duite uniforme´ment
d’un facteur allant de 20 pour le niveau le plus haut (autour de 0.01 hPa) a` 1 au-dessus de 1
hPa (nous appelons s-climoz cette simulation).
La figure IV.16 repre´sente le profil vertical de la moyenne annuelle de la concentration
d’ozone dans la re´gion e´quatoriale, issu des expe´riences climoz et s-climoz, de la climatologie
ugamp (Li et Shine, 1995) et des valeurs observe´es par l’instrument haloe. Les climatologies
d’ozone utilise´es dans les simulations avec le mode`le arpege-Climat pre´sentent des valeurs com-
parables a` celles d’haloe, bien que le pic de concentration soit moins marque´. Au-dessus de 1
hPa, les valeurs d’ozone utilise´es dans l’expe´rience climoz semblent largement supe´rieures a` la
climatologie ugamp. C’est pourquoi nous re´duisons la concentration d’ozone dans ces niveaux
supe´rieurs dans l’expe´rience s-climoz (courbe en rouge). L’impact sur la colonne totale d’ozone
de cette modification est extreˆmement faible (moins de 1%). Analysons l’effet de cette modifi-
cation de la quantite´ d’ozone me´sosphe´rique dans le mode`le, en comparant les distributions de
tempe´rature obtenues dans chacune de ces expe´riences (figure IV.17) pour le mois de juillet (les
re´sultats sont similaires pour le mois de janvier).
La me´sosphe`re est quasi uniforme´ment plus froide de pre`s de 25 K environ. Les valeurs
obtenues avec cette nouvelle distribution d’ozone (160 K dans la me´sosphe`re d’e´te´ et 235 K dans
la me´sosphe`re d’hiver) sont beaucoup plus proches de celles de la climatologie sparc (170 K et
225 K). Il est ainsi possible de fermer les jets comme le montre la figure IV.18. Cette expe´rience
de sensibilite´ souligne le roˆle important de l’ozone dans la mode´lisation de la haute me´sosphe`re.
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Moyenne annuelle O3 e´quatorial (ppmv)
Fig. IV.16. Profil annuel moyen e´quatorial du rapport de me´lange volumique de la climatologie d’ozone
utilise´e dans les expe´riences climoz (courbe bleue) et s-climoz (courbe rouge), en comparaison de celle
de (Li et Shine, 1995) (noire en pointille´s) et des mesures de l’instrument haloe (points).
Juillet − T (K) − climoz Juillet − T (K) − s-climoz
Fig. IV.17. Coupes latitude-pression de la tempe´rature (K) moyenne´e dans le temps et sur un cercle de
latitude pour le mois de juillet, pour les expe´riences climoz (gauche) et s-climoz (droite). L’intervalle
des contours est de 10 K.
Sensibilite´ au drag orographique
Le mode`le arpege-Climat est e´galement sensible a` la quantite´ de flux spe´cifie´e dans la pa-
rame´trisation des ondes de gravite´ orographiques (voir la description dans le chapitre 2). Nous
trac¸ons sur la figure IV.19 la climatologie obtenue pour le vent zonal dans une simulation com-
parable a` ref-l91 et ou` le coefficient dont de´pend cette quantite´ de flux initiale est re´duit
d’un facteur 3. La comparaison avec la figure IV.15 montre que l’effet du drag orographique
est pre´ponde´rant dans le jet d’ouest de la stratosphe`re d’hiver. La re´duction du flux de quan-
tite´ de mouvement s’accompagne d’une re´duction du freinage, ce qui conduit a` une meilleure
repre´sentation du jet de la nuit polaire dans l’he´misphe`re nord. Mais cette re´duction aboutit
5voir le chapitre suivant pour plus de de´tails
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Juillet − u (m.s−1) − climoz Juillet − u (m.s−1) − s-climoz
Fig. IV.18. Idem que la figure (IV.17) pour le vent zonal. L’intervalle des contours est de 10 m.s−1. Les
vents d’ouest supe´rieurs a` 30 m.s−1 sont colorie´s en orange, les vents d’est infe´rieurs a` −40 m.s−1 en
bleu.
Janvier − u (m.s−1) Juillet − u (m.s−1)
Fig. IV.19. Coupes latitude-pression du vent zonal (m.s−1) moyenne´ dans le temps et sur un cercle
de latitude pour l’expe´rience de sensibilite´ au drag orographique pour les mois de janvier (gauche) et de
juillet (droite). L’intervalle des contours est de 10 m.s−1. Les vents d’ouest supe´rieurs a` 30 m.s−1 sont
colorie´s en orange, les vents d’est infe´rieurs a` −40 m.s−1 en bleu.
aussi a` une de´gradation du jet d’ouest d’hiver dans l’he´misphe`re sud, qui devient beaucoup trop
fort, ce qui conduit a` des tempe´ratures tre`s basses dans la stratosphe`re polaire (infe´rieures a` 180
K en moyenne pour le mois de juillet). L’effet est ainsi contraste´ et le re´glage de ce parame`tre,
qui doit e´galement garantir une circulation troposphe´rique re´aliste, n’est pas chose aise´e.
IV.5.3 Introduction du sche´ma d’ondes de gravite´ non orographiques
Nous analysons de´sormais l’impact de l’introduction du sche´ma d’ondes de gravite´ non oro-
graphiques, tel que de´crit dans les paragraphes pre´ce´dents. Nous prenons comme re´fe´rence la
simulation pre´sente´e dans la figure IV.19 et remplac¸ons la friction line´aire par la parame´trisation
wms avec les re´glages de´crits dans le tableau IV.4. La climatologie du vent zonal obtenue, ainsi
que les diffe´rences avec la simulation de re´fe´rence, sont repre´sente´es sur la figure IV.20 pour le
mois de janvier et sur la figure IV.21 pour le mois de juillet.
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Janvier − u (m.s−1) − wms-l91 Δu (m.s−1) [wms−ref]
Fig. IV.20. Coupes latitude-pression du vent zonal (m.s−1) moyenne´ dans le temps et sur un cercle de
latitude pour le mois de janvier et pour la simulation wms-l91 utilisant la parame´trisation spectrale des
ondes de gravite´ non orographiques (gauche) et de la diffe´rence avec la simulation de re´fe´rence (droite).
L’intervalle des contours est de 10 m.s−1.
L’utilisation de la parame´trisation des ondes de gravite´ a un impact significatif sur la position
et l’intensite´ des jets d’est dans la me´sosphe`re d’e´te´. Les simulations pre´sentent de ce fait des
valeurs beaucoup plus proches de celles observe´es. L’effet constate´ est conforme a` celui obtenu
par Scaife et al. (2002) (figure 1) et par Manzini et al. (1997) (figure 3). Dans l’he´misphe`re
nord, en hiver, l’intensite´ du jet d’ouest dans la me´sosphe`re (autour de 30N) est renforce´e,
ce qui semble irre´aliste, tandis que l’intensite´ du jet de la nuit polaire (basse stratosphe`re de
l’he´misphe`re nord) est re´duite (d’un peu plus de 5 m.s−1 en moyenne pour le mois de janvier a`
10 hPa), ce qui induit une stratosphe`re polaire devenant le´ge`rement trop chaude (non montre´).
Nous analysons plus en de´tail cet effet dans un paragraphe suivant.
Juillet − u (m.s−1) − wms-l91 Δu (m.s−1) [wms−ref]
Fig. IV.21. Idem que la figure IV.20 pour le mois de juillet.
Pour l’hiver austral, en revanche, l’effet semble tre`s positif. D’une part, l’intensite´ des jets
d’est devient, comme dans l’autre he´misphe`re, plus re´aliste. D’autre part, le jet d’ouest devient
moins intense, et atteint des valeurs tre`s proches de celles observe´es (autour de 85 m.s−1). L’in-
clinaison du jet vers l’e´quateur, sans eˆtre tout a` fait aussi prononce´e que dans les observations,
devient notable.
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IV.5.4 La me´sosphe`re : drags et circulation re´siduelle
IV.5.4.1 Drags
Nous analysons l’impact de la parame´trisation dans la haute stratosphe`re et la me´sosphe`re,
la` ou` l’effet semble le plus net, en comparant les tendances de vent (que nous appellerons aussi
parfois drags) induites par la parame´trisation wms a` celles cre´e´es par le terme de relaxation
line´aire, dont la figure IV.22 pre´sente les coupes me´ridiennes des moyennes zonales pour les
mois de janvier et de juillet.
Dans le cas de la friction de Rayleigh, les drags sont concentre´s dans les plus hautes couches
de´crites par le mode`le. Dans la haute me´sosphe`re, elles sont ge´ne´ralement plus fortes que celles
obtenues avec la parame´trisation wms. Pour le mois de janvier, les acce´le´rations induites par la
parame´trisation des ondes de gravite´ non orographiques atteignent +25 m.s−1.jr−1 pour l’e´te´
(figure (c)) et -15 m.s−1.jr−1 pour l’hiver. Pour le mois de juillet (figure (d)), ces tendances
atteignent +25 m.s−1.jr−1 pour l’e´te´ et pre`s de -35 m.s−1.jr−1. Ces valeurs sont conformes a`
celles obtenues avec les tests unidimensionnels (figure IV.9) et sont ainsi cohe´rentes avec les
valeurs estime´es par Marks (1989).
∂tu (m.s
−1.jr−1)
(a) Friction line´aire (Janvier) (b) Friction line´aire (Juillet)
(c) WMS drag (Janvier) (d) WMS drag (Juillet)
Fig. IV.22. Coupes latitude-pression de la climatologie pour les mois de janvier et juillet de la
moyenne zonale de la tendance de vent (m.s−1.jr−1) induite par le terme de friction line´aire -(a) et
(b)- et par la parame´trisation des ondes de gravite´ non orographiques -(c) et (d)-. Les tendances po-
sitives (ne´gatives) sont repre´sente´es par des couleurs chaudes (froides). Les contours repre´sente´s sont
{−50,−30,−20,−15,−10,−5,−1,+1,+5,+10,+15,+20,+30,+50 m.s−1.jr−1}.
Plusieurs remarques s’imposent. Tout d’abord, l’intensite´ de ces tendances de vent zonal
paraˆıt peu affecte´e par la structure des jets dans la stratosphe`re, comme le re´ve`le une expe´rience
de sensibilite´ avec un drag orographique plus fort. La structure verticale des drags induits
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par la parame´trisation wms semble au contraire de´pendante de la structure des vents dans
la me´sosphe`re. Une expe´rience de sensibilite´ avec une quantite´ d’ozone re´duite dans les hautes
couches, dont a vu qu’elle permettait la fermeture des jets, a pour effet de localiser le maximum
du drag plus bas (dans la moyenne me´sosphe`re, autour de 0.1 hPa, ce qui semble plus re´aliste).
On peut e´galement penser que la re´solution verticale plutoˆt grossie`re dans la me´sosphe`re (figure
IV.13 (b)) joue un roˆle dans les re´sultats pre´sente´s ici. De la meˆme manie`re, cette parame´trisation
est probablement sensible a` la de´finition du toit du mode`le. Cela est duˆ au fait, qu’afin de conser-
ver la quantite´ de mouvement introduite et de ne pas cre´er des effets imponde´rables (Shepherd
et Shaw, 2004), la totalite´ de la quantite´ de mouvement restante est de´pose´e dans la dernie`re
couche du mode`le.
(a) Friction line´aire (0.1 hPa) (b) Friction line´aire (0.01 hPa)
(c) GW Drag orog. (0.1 hPa) (d) GW Drag orog. (0.01 hPa)
(e) GW Drag non orog. (0.1 hPa) (f) GW Drag non orog. (0.01 hPa)
Fig. IV.23. Coupes temps-latitude, pour trois anne´es conse´cutives, a` 0.1 hPa (gauche) et 0.01 hPa
(droite), de la moyenne zonale de la tendance de vent (m.s−1.jr−1) induite par le terme de friction
line´aire -(a) et (b)-, par la parame´trisation des ondes de gravite´ orographiques -(c) et (d)-, et par celles des
ondes de gravite´ non orographiques -(e) et (f)-. Le vent zonal est repre´sente´ par des contours (intervalle :
30 m.s−1).
L’e´volution du cycle annuel a` 0.01 hPa et 0.1 hPa de ces tendances de vent est reproduite
sur la figure IV.23. Comme sugge´re´ par la figure pre´ce´dente, il apparaˆıt ainsi que les tendances
de vent induites par la friction de Rayleigh sont en valeurs absolues plus fortes dans la haute
me´sosphe`re et plus faibles dans la basse et moyenne me´sosphe`re, quelle que soit la saison. Enfin,
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on note que le drag induit par la parame´trisation des ondes de gravite´ orographiques atteint
en certaines re´gions tre`s localise´es (45N en hiver bore´al et 70S en hiver austral) des valeurs
comparables a` celles de la parame´trisation wms.
IV.5.4.2 La circulation re´siduelle
Examinons de´sormais l’effet de cette modification des drags sur la circulation me´ridienne,
qui joue un roˆle pre´ponde´rant dans la de´termination des distributions spatio-temporelles des
constituants atmosphe´riques. Comme la circulation traditionnelle dans le plan me´ridien (v,w)
repre´sente mal le transport des espe`ces-trace, il est d’usage de se placer dans le cadre du for-
malisme dit tem (Transformed Eulerian Mean), de´crit par Andrews et al. (1987). La vitesse
me´ridienne re´siduelle, note´e v∗, est de´duite de la vitesse me´ridienne moyenne par la formule
v∗ = v − ρ−10
(
ρ0
v′θ′
θz
)
z
(IV.48)
ou` x et x′ de´signent respectivement la moyenne zonale et l’e´cart a` cette moyenne zonale de x, ou`
z est la coordonne´e log-pression, ρ0 le profil vertical de densite´ standard et θ est la tempe´rature
potentielle. De la meˆme manie`re, on de´finit la vitesse verticale re´siduelle w∗
w∗ = w +
1
a cosφ
(
cosφ
v′θ′
θz
)
φ
(IV.49)
ou` a est le rayon de la Terre et φ la latitude du point conside´re´. La circulation me´ridienne
re´siduelle peut alors eˆtre repre´sente´e par une fonction de courant massique
∂Ψ
∗
∂z
= −ρ0 cos φv
∗ (IV.50a)
∂Ψ
∗
∂φ
= ρ0a cos φw
∗ (IV.50b)
L’inte´gration de l’e´quation IV.50a en imposant la condition Ψ
∗
= 0 au sommet du mode`le per-
met ainsi de calculer la circulation me´ridienne re´siduelle. Les re´sultats obtenus pour la re´analyse
era40 (jusqu’a` 1 hPa), pour le mode`le avec ou sans parame´trisation des ondes de gravite´ non
orographiques sont repre´sente´s sur la figure IV.24 pour les solstices et sur la figure IV.25 pour
les e´quinoxes. Les contours positifs (noirs) repre´sentent une circulation dans le sens horaire.
Quelle que soit la configuration utilise´e (avec ou sans parame´trisation des ondes de gra-
vite´ non orographiques), le mode`le arpege-Climat reproduit correctement la circulation de
Brewer-Dobson, avec des cellules d’hiver plus prononce´es que celles d’e´te´. L’effet sur ces cellules
stratosphe´riques semble tre`s limite´. D’autres diagnostics de la circulation de Brewer-Dobson
pre´sente´s ulte´rieurement confirment en effet que l’impact de la parame´trisation wms semble
plutoˆt faible.
Dans la me´sosphe`re, en revanche, le mode`le est particulie`rement sensible a` la parame´trisation
wms, avec une intensification et une augmentation de l’extension latitudinale de la circulation
moyenne dans la basse me´sosphe`re (regarder les lignes de courant a` 2 et 5 kg/m/s par exemple).
Il est difficile de dire si cet effet est re´aliste puisque la comparaison avec la re´analyse era40
au-dessus de 10 hPa est hasardeuse dans la mesure ou` les niveaux proches de 1 hPa e´tant par
construction peu significatifs (tout du moins sous-estime´s, la fonction de courant vaut 0 a` 1
hPa).
Aux e´quinoxes (figure IV.25), le mode`le reproduit correctement les deux cellules dans la stra-
tosphe`re, la branche ascendante au mois d’avril semble toutefois de´cale´e vers le sud par rapport
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Fig. IV.24. Coupes latitude-pression de la circulation me´ridienne re´siduelle moyenne (kg.m−1.s−1) pour
les mois de janvier (haut) et de juillet (bas), pour la re´analyse era40 -(a) et (d)- et les simulation ref-
l91 -(b) et (e)- et wms-l91 -(c) et (f)-.
a` era40. Dans la me´sosphe`re, la circulation simule´e par le mode`le incluant la parame´trisation
des ondes de gravite´ semble e´galement plus forte. Des effets notables sont notamment observe´s
dans les hautes latitudes.
Ainsi, la circulation me´ridienne dans la me´sosphe`re semble modifie´e par la parame´trisation
des ondes de gravite´, tandis que la circulation de Brewer-Dobson semble particulie`rement robuste
a` la parame´trisation teste´e.
Le principe a` l’origine de cette modification est ge´ne´ralement connu sous le nom de downward
control (Haynes et al., 1991). Dans le formalisme tem, sous certaines hypothe`ses, la vitesse
verticale re´siduelle peut s’e´crire sous la forme
w∗(φ, z) =
1
ρ0(z)a cos φ
∂
∂φ
(
1
f
∫ ∞
z
ρ0(z
′)Gu(φ, z
′) cosφdz′
)
(IV.51)
dans lequel Gu de´signe la force zonale cre´e´e par le de´ferlement des ondes et par d’autres ef-
fets dissipatifs. Ainsi, la vitesse verticale dans les re´gions extra-tropicales est de´termine´e a` une
certaine altitude par la dissipation des ondes au-dessus de ce niveau.
IV.5.5 La stratosphe`re polaire
Dans ce paragraphe, nous e´valuons l’impact de la parame´trisation des ondes de gravite´ non
orographiques dans la simulation des vortex polaires hivernaux, dont la variabilite´ joue un roˆle
tout a` fait essentiel (cf chapitre 3). Nous commenc¸ons l’analyse par celui de l’he´misphe`re nord.
Les figures IV.20 et IV.21 montrent que le vortex polaire simule´ avec la parame´trisation des
72 Les ondes de gravite´ non orographiques
era40 ref-l91 wms-l91
(a) Ψ
∗
(APR) (b) Ψ
∗
(APR) (c) Ψ
∗
(APR)
(d) Ψ
∗
(OCT) (e) Ψ
∗
(OCT) (f) Ψ
∗
(OCT)
Fig. IV.25. Idem que IV.24 pour les mois d’avril (haut) et d’octobre (bas).
ondes de gravite´ est plus faible qu’avec une relaxation de Rayleigh uniquement. Nous essayons
de comprendre le me´canisme qui peut expliquer un tel effet. Pour chacun des he´misphe`res, nous
testons principalement deux hypothe`ses : la premie`re concerne la modification possible de la
propagation des ondes plane´taires et la seconde s’inte´resse a` l’effet direct des ondes de gravite´.
IV.5.5.1 Ondes plane´taires
Le vortex polaire hivernal dans l’he´misphe`re nord est controˆle´ dans une large mesure par
la propagation d’ondes d’e´chelle plane´taire depuis la troposphe`re (Charney et Drazin, 1961).
La modification de ces ondes quasi stationnaires constituent ainsi un candidat possible pour
expliquer l’effet observe´. Pour e´lucider cela, nous analysons la circulation troposphe´rique en
analysant les cartes de la hauteur ge´opotentielle a` 700 hPa (figure IV.26).
Compare´ a` la re´analyse era40, le mode`le reproduit assez fide`lement les deux principales
dorsales sur les coˆtes est des continents ame´ricain et asiatique, ainsi que les deux principaux
thalwegs au-dessus du nord-ouest de l’Europe et de l’Ame´rique du nord. Toutefois, le mode`le a
tendance a` surestimer le thalweg au-dessus des montagnes Rocheuses et a` simuler une extension
latitudinale trop forte de la dorsale est-asiatique. La variabilite´ interannuelle du Z700 est la plus
forte a` l’ouest des deux principales dorsales. Le mode`le sous-estime le´ge`rement cette variabilite´.
Le mode`le incluant la parame´trisation wms se comporte de manie`re tre`s similaire au mode`le de
re´fe´rence. D’autres diagnostics (non montre´s) accre´ditent cette constatation.
E´tant donne´ que le spectre est lance´ depuis la mi-troposphe`re, on pouvait s’attendre a` ce
que la parame´trisation wms ne modifie pas l’e´coulement moyen dans la troposphe`re, les ondes
pre´dominantes e´tant ge´ne´re´es par le relief. Cette analyse montre aussi que la circulation ne
semble pas affecte´e en retour par la modification observe´e dans la stratosphe`re, comme dans
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Fig. IV.26. Climatologie et variabilite´ interannuelle du ge´opotentiel a` 700 hPa pour la saison d’hiver
(DJF) dans l’he´misphe`re nord pour (a) la re´analayse era40, (b) la simulation de re´fe´rence et (c) la simu-
lation incluant la parame´trisation des ondes de gravite´. L’intervalle de contour est de 50 m pour la valeur
moyenne (haut) et de 5 m pour la variabilite´ interannuelle (bas). Les valeurs infe´rieures (supe´rieures) a`
2900 m (50 m) sont grise´es pour la climatologie (pour la variabilite´ interannuelle respectivement).
Boville (1984) ou Norton (2003). La perturbation de l’e´tat moyen de la stratosphe`re engendre´e
par les ondes de gravite´ ne semble pas assez forte pour modifier l’e´tat moyen de la troposphe`re.
Le forc¸age des ondes plane´taires semble ainsi tre`s proche dans les deux simulations. La
propagation verticale de ces ondes de grande e´chelle est e´galement peu affecte´e par l’introduction
du sche´ma wms. L’analyse de´crite ici sugge`re que d’autres acteurs doivent eˆtre envisage´s pour
expliquer l’effet sur le vortex.
IV.5.5.2 Ondes de gravite´
Les ondes de gravite´, aussi bien celles ge´ne´re´es par le relief que celles introduites par la
parame´trisation wms, constituent un acteur potentiellement important. Leur effet sur la stra-
tosphe`re polaire est souvent e´voque´ a` travers le me´canisme du downward control, le plus souvent
dans l’he´misphe`re sud (Garcia et Boville, 1994). Leur effet direct dans la stratosphe`re a rarement
e´te´ cite´ si ce n’est par Duck et al. (2001) ; a` partir de donne´es issues de campagnes d’observations
avec un lidar, ils ont mis en e´vidence un lien possible entre le de´ferlement des ondes de gravite´
et l’affaiblissement du vortex.
Sur la figure IV.27, nous repre´sentons le cycle annuel moyen, a` 10 et 50 hPa, du drag induit
par les ondes de gravite´ orographiques dans le mode`le de re´fe´rence et dans le mode`le wms.
Nous comparons ce cycle saisonnier a` celui du drag induit par les ondes de gravite´ cre´e´es par la
parame´trisation wms.
Nous notons tout d’abord que le drag induit par les ondes de gravite´ orographiques est
relativement proche quelle que soit la configuration du mode`le. La modification de la propagation
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Fig. IV.27. E´volution temporelle (d’octobre a` mai), dans l’he´misphe`re nord et a` 10 et 50 hPa, de la
moyenne zonale de la tendance de vent zonal (m.s−1.jr−1) induite par les ondes de gravite´ orographiques
dans la simulation de re´fe´rence -(a) et (d)- et dans la simulation wms-l91 -(b) et (e)-, et par les ondes
de gravite´ non orographiques dans la simulation wms-l91 -(c) et (f)-. L’intervalle des contours est de
0.1 m.s−1.jr−1, les tendances ne´gatives sont repre´sente´es par des couleurs froides et des contours en
pointille´s.
et du de´ferlement de ces ondes ne peut sans doute pas expliquer la structure observe´e du jet
polaire.
Nous remarquons ensuite que les ondes de gravite´ non orographiques (figures (c) et (f))
ont au cours de l’hiver un roˆle dans la basse stratosphe`re assez identique (et moindre meˆme) a`
celles des ondes de gravite´ orographiques, et radicalement diffe´rent a` 10 hPa. Elles ont en effet
tendance a` fortement acce´le´rer le vent zonal a` la fin de l’automne et au de´but de l’hiver dans
les moyennes latitudes, puis a` ralentir le jet au cours de l’hiver aux hautes latitudes avant de
l’acce´le´rer de nouveau au de´but du printemps. L’effet produit sur le vent zonal moyen semble
assez marque´, comme le montre la figure IV.28, ou` sont repre´sente´es les e´volutions temporelles
du vent zonal en moyenne zonale, a` 10 et 50 hPa, pour la re´analyse era40 et les simulations
analyse´es.
A` 50 hPa, le vent zonal simule´ par le mode`le arpege-Climat est trop de´cale´ vers l’e´quateur
et l’ajout de la parame´trisation des ondes de gravite´ non orographiques est faible. A` 10 hPa,
l’effet de la parame´trisation wms est positif aux moyennes latitudes (autour de 40N) permettant
de simuler des valeurs plus fortes et plus re´alistes du vent zonal a` la fin de l’automne et au de´but
du printemps. Par contre, le jet de la nuit polaire est a` la fois sous-estime´ (confirmation de
l’analyse des figures pre´ce´dentes) et dure beaucoup trop peu. Le vortex est de´truit de`s la fin du
mois de fe´vrier, alors qu’il dure normalement jusqu’a` la fin mars. Comme sugge´re´ par Duck et
al. (2001), les ondes de gravite´ semblent contribuer a` re´duire l’intensite´ du vortex au cours de
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Fig. IV.28. Cycle annuel moyen (d’octobre a` mai), dans l’he´misphe`re nord et a` 10 et 50 hPa, des valeurs
quotidiennes de la moyenne zonale de vent zonal (m.s−1) dans la re´analyse era40 -(a) et (d)-, dans la
simulation de re´fe´rence -(b) et (e)- et dans la simulation wms-l91 -(c) et (f)-. L’intervalle des contours
est de 5 m.s−1.jr−1, les vents d’ouest sont repre´sente´es par des couleurs chaudes et des contours en trait
plein.
l’hiver. La pertinence d’un flux continu et uniforme d’ondes de gravite´ au-dela` de 60N en hiver,
tel que ge´ne´re´ par la parame´trisation, doit sans aucun doute eˆtre approfondie.
IV.5.5.3 Dans l’he´misphe`re sud
Voyons de´sormais si cette explication est e´galement valable pour l’he´misphe`re sud, tout
en ayant a` l’esprit que les ondes plane´taires jouent a priori un roˆle moins grand que dans
l’he´misphe`re nord. L’examen de la figure IV.29, sur laquelle la carte moyenne du ge´opotentiel a`
700 hPa est repre´sente´e pour les mois d’hiver (JJA), montre en effet que l’e´coulement moyen est
beaucoup plus zonal. Sur pre`s de la moitie´ de l’he´misphe`re, la structure est en effet syme´trique
par rapport au poˆle. Elle est repre´sente´e de manie`re plutoˆt fide`le par le mode`le et sa variabilite´
associe´e e´galement. L’analyse de la propagation des ondes plane´taires montre qu’elle est la` aussi
peu modifie´e. Comme dans l’he´misphe`re nord, les ondes plane´taires ne semblent pas permettre
d’expliquer le phe´nome`ne observe´. Qu’en est-il des ondes de gravite´ ?
Nous repre´sentons l’e´volution temporelle pour l’he´misphe`re sud des drags associe´s aux ondes
de gravite´ parame´tre´es dans le mode`le (figure IV.30). Nous remarquons d’une part, qu’a` 50
hPa (non montre´), les drags sont tre`s faibles. A` 10 hPa, le drag induit par les ondes de gravite´
orographiques semble affecte´ par la modification de l’e´coulement moyen. Ce drag est en effet
re´duit de pre`s de 20% dans la simulation wms, ce qui a pour conse´quence de moins ralentir le jet
aux hautes latitudes. Le roˆle joue´ par les ondes de gravite´ non orographiques semble toutefois
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Fig. IV.29. Climatologie et variabilite´ interannuelle du ge´opotentiel a` 700 hPa pour la saison d’hiver
(JJA) dans l’he´misphe`re sud pour (a) la re´analayse era40, (b) la simulation de re´fe´rence et (c) la simu-
lation incluant la parame´trisation des ondes de gravite´. L’intervalle de contour est de 50 m pour la valeur
moyenne (haut) et de 5 m pour la variabilite´ interannuelle (bas). Les valeurs infe´rieures (supe´rieures) a`
2700 m (50 m) sont grise´es pour la climatologie (pour la variabilite´ interannuelle respectivement).
pre´ponde´rant. En effet, ces dernie`res induisent, pendant tout l’hiver et une bonne partie du
printemps, un drag supe´rieur a` 0.6 m.s−1.jr−1 dans une re´gion comprise entre 50S et 70S.
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Fig. IV.30. E´volution temporelle (de janvier a` de´cembre), dans l’he´misphe`re sud et a` 10 hPa, de la
tendance de vent zonal (m.s−1.jr−1) induite par les ondes de gravite´ orographiques dans la simulation de
re´fe´rence -(a)- et dans la simulation wms-l91 -(b)-, et par les ondes de gravite´ non orographiques dans
la simulation wms-l91 -(c)-. L’intervalle des contours est de 0.1 m.s−1.jr−1, les tendances ne´gatives
sont repre´sente´es par des couleurs froides et des contours en pointille´s.
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La simulation de l’e´volution saisonnie`re moyenne du vent zonal a` 10 hPa est ainsi grande-
ment ame´liore´e (figure IV.31). L’intensite´ du maximum est ainsi mieux pre´dite, de meˆme que
l’affaiblissement soudain et la destruction finale du vortex. La date de renversement des vents est
ainsi avance´e de plus d’un mois en incluant la parame´trisation wms, ce qui la rend plus conforme
aux observations. Un effet du meˆme type a e´te´ mis en e´vidence a` la fois par Scaife et al. (2002)
et par Scinocca et al. (2008) qui notent tous deux une destruction du vortex plus pre´coce en
introduisant une parame´trisation d’ondes de gravite´ non orographiques dans leur mode`le. Cette
analyse sugge`re ainsi que le caracte`re uniforme et continu du spectre d’ondes de gravite´ postule´
par le sche´ma wms est plus re´aliste dans le cas de l’he´misphe`re sud.
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Fig. IV.31. Cycle annuel moyen (d’octobre a` mai), dans l’he´misphe`re sud et a` 10 hPa, des valeurs quo-
tidiennes de la moyenne zonale de vent zonal (m.s−1) dans la re´analyse era40 -(a)-, dans la simulation
de re´fe´rence -(b)- et dans la simulation wms-l91 -(c)-. L’intervalle des contours est de 5 m.s−1.jr−1,
les vents d’ouest sont repre´sente´es par des couleurs chaudes et des contours en trait plein.
IV.5.6 La stratosphe`re e´quatoriale
Nous analysons de´sormais l’impact de la parame´trisation wms dans la stratosphe`re
e´quatoriale.
IV.5.6.1 Vapeur d’eau
Les variations de la teneur en vapeur d’eau dans la stratosphe`re ont des conse´quences im-
portantes sur le syste`me climatique terrestre, tant d’un point de vue chimique que radiatif. Le
rapport de me´lange de vapeur d’eau dans la basse stratosphe`re e´quatoriale est ge´ne´ralement une
fonction de la tempe´rature du point le plus froid de la tropopause tropicale (cold-point tropo-
pause), comme le montre la figure IV.32 qui repre´sente le cycle annuel moyen, a` l’e´quateur, de
cette tempe´rature et du rapport de me´lange de la vapeur d’eau.
Les simulations ref-l91 et wms-l91 reproduisent correctement le cycle saisonnier de la
tempe´rature et de la vapeur d’eau (avec un maximum pendant l’automne de l’he´misphe`re nord).
L’expe´rience wms-l91 est plus froide d’environ 1 K que la simulation de re´fe´rence, ce qui est
aussi le cas de la re´analyse era-interim vis a` vis de era-40. Dans les 2 cas, les tempe´ratures
simule´es semblent tout a` fait re´alistes et se traduisent par un rapport de me´lange de la vapeur
d’eau entrant dans la stratosphe`re lui aussi re´aliste, meˆme si l’amplitude du cycle mesure´ par
era-interim semble quelque peu sous-estime´e.
Le cycle saisonnier de la vapeur d’eau se propage verticalement dans la stratosphe`re tropicale.
Les observations montrent en effet un retard de phase syste´matique (qui s’accroˆıt avec l’altitude)
entre le cycle annuel de la vapeur d’eau entrant dans la stratosphe`re et le meˆme cycle annuel
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(a) Tempe´rature tropopause (K) (b) Vapeur d’eau [100 hPa]
Fig. IV.32. Cycle annuel moyen de (a) la tempe´rature de la tropopause tropicale (point le plus froid) et de
(b) le rapport de me´lange volumique (ppmv) de la vapeur d’eau e´quatoriale, a` 100 hPa, pour les re´analyses
era-40 et era-interim (pointille´s noirs) et pour les simulations ref-L91 (rouge) et wms-L91 (bleu).
(a) haloe (b) ref-L91 (c) wms-L91
Fig. IV.33. Coupe temps-altitude de l’anomalie du rapport de me´lange de vapeur d’eau (ppmv), moyenne´
entre 10S et 10N pour les donne´es issues de l’isntrument haloe (a), et pour les simulations ref-L91
(b) et wms-L91 (c). Deux cycles conse´cutifs sont repre´sente´s.
a` des altitudes supe´rieures (Mote et al., 1996). Ce tape recorder est une manie`re simple de
diagnostiquer l’intensite´ de la branche ascendante de la circulation de Brewer-Dobson. Nous
comparons les re´sultats obtenus par les simulations ref-L91 et wms-L91 aux donne´es haloe
(figure IV.33). On observe une atte´nuation de l’amplitude du cycle plutoˆt re´aliste. Par contre,
la vitesse de propagation semble surestime´e (nous montrons dans le chapitre suivant que c’est
e´galement le cas du mode`le avec 60 niveaux verticaux). La branche ascendante de la circulation
de Brewer-Dobson semble, comme nous l’avions envisage´ a` partir de l’observation de Ψ∗, tre`s
peu affecte´e par l’introduction de la parame´trisation des ondes de gravite´ non orographiques.
IV.5.6.2 L’oscillation quasi-biennale
L’oscillation quasi-biennale constitue la principale source de variabilite´ interannuelle dans
la stratosphe`re e´quatoriale. De´couverte simultane´ment au de´but des anne´es 60 par Reed et al.
(1961) et par Veryard et Ebdon (1961), elle a fait l’objet d’un nombre important de publications.
On peut citer notamment l’excellent travail de synthe`se de Baldwin et al. (2001).
Mode´lisation unidimensionnelle
La plupart des travaux s’accordent de´sormais sur l’explication de ce phe´nome`ne. La qbo
re´sulte d’interactions non-line´aires entre l’e´coulement moyen et des ondes force´es dans la tro-
posphe`re e´quatoriale et se propageant verticalement. Un mode`le de qbo base´ sur le transfert de
quantite´ de mouvement par des ondes e´quatoriales a d’abord e´te´ propose´ par Lindzen et Holton
(1968), puis raffine´ par Holton et Lindzen (1972). Ils e´mettent l’hypothe`se que l’oscillation est le
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re´sultat de l’interaction ondes-e´coulement moyen qui survient quand les ondes de Rossby-gravite´
ou les ondes de Kelvin sont radiativement ou me´caniquement dissipe´es. Cette the´orie a e´te´ enri-
chie quelques anne´es plus tard par les travaux de Plumb (1977). Le me´canisme propose´ par ces
diffe´rents auteurs est explicite´ sur la figure IV.34.
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Fig. IV.34. Repre´sentation sche´matique de l’e´volution du vent moyen selon le mode`le de Plumb. Six
e´tapes d’un cycle complet sont montre´es. Les fle`ches (e´paisses) indiquent l’acce´le´ration pilote´e par les
ondes. Les fle`ches (fines) repre´sentent la force de viscosite´. Les lignes ondule´es indiquent la pe´ne´tration
relative des ondes d’est (rouge) et des ondes d’ouest (bleu).
Au fur et a` mesure de sa descente vers la basse stratosphe`re, le gradient vertical de vent
zonal devient si e´troit que la diffusion visqueuse de´truit les vents d’ouest dans les niveaux les
plus bas -(a) et (b)-. Les ondes d’ouest sont alors libres de se propager, a` travers cet e´coulement
d’est, vers des niveaux e´leve´s, ou` elles finissent par de´ferler et cre´er un nouveau re´gime de vent
d’ouest qui se propage vers le bas (c). Cela produit alors le re´tre´cissement du gradient vertical
et conduit a` la destruction des vents d’est les plus bas -(d) et (e)-. Les ondes d’est peuvent
alors acce´der aux niveaux les plus hauts et ge´ne´rer un nouveau re´gime de vents d’est (f). Cette
interaction cre´e ainsi une oscillation dans l’e´coulement moyen dont la pe´riode de´pend a` la fois
de l’amplitude du flux transporte´ par les ondes et de l’intensite´ de la diffusion.
Les mode`les unidimensionnels pre´sentent deux limitations principales. Ils sont incapables
d’une part de prendre en compte la variabilite´ latitudinale des ondes de gravite´ participant au
pilotage de l’oscillation. D’autre part, l’action des ondes e´quatoriales n’est pas force´ment bien
de´crite dans le cas d’un profil seulement vertical de vent : elle peut de´pendre d’une structure de
vent bien plus complexe (notamment du gradient latitudinal).
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Mode´lisation tridimensionnelle
La capacite´ d’un mode`le a` repre´senter la qbo est une exigence toute particulie`re, et ce
pour plusieurs raisons. Non seulement la qbo contribue fortement a` la variabilite´ de l’ensemble
de l’atmosphe`re moyenne, en modulant la distribution des espe`ces-trace dans la stratosphe`re
(Randel et al., 1998), la variabilite´ de la haute atmosphe`re e´quatoriale (Garcia et al., 1997)
ou encore la variabilite´ extra-tropicale (cf chapitre 3). Mais elle semble e´galement entretenir
des liens significatifs avec la circulation dans la troposphe`re, a` travers notamment la mousson
indienne (Claud et Terray, 2007) et la convection profonde par exemple.
Jusqu’a` tre`s re´cemment pourtant, aucun gcm n’e´tait parvenu a` simuler de manie`re re´aliste
l’oscillation quasi-biennale. La premie`re simulation de la qbo dans un mode`le de circulation
ge´ne´rale a e´te´ mise en oeuvre par Takahashi (1996). Pour parvenir a` cette simulation a` peu pre`s
re´aliste (la pe´riode obtenue - 1 an et demi - e´tait trop courte), il a e´te´ ne´cessaire d’utiliser le
mode`le du ccsr/nies avec une re´solution verticale de 500 m dans la stratosphe`re (la plupart des
gcm de l’e´poque utilisait un espacement vertical des niveaux supe´rieurs a` 2 km) et de re´duire
le coefficient de diffusion horizontale (utilise´e par la plupart des mode`les pour e´viter certaines
instabilite´s nume´riques) d’un ordre de grandeur. D’autres simulations d’oscillations e´quatoriales
ressemblant a` la qbo ont ensuite vu le jour (Hamilton et al., 1999 ; Horinouchi et Yoden, 1998 ;
Takahashi, 1999).
Malgre´ ces re´ussites, il demeure impossible de mettre au point une recette miracle, autrement
dit un jeu de spe´cifications garantissant une simulation re´aliste de la qbo. Il apparaˆıt toutefois
qu’un certain nombre de spe´cifications soit requis, parmi lesquelles une re´solution verticale suf-
fisamment fine, un coefficient de diffusion horizontale assez faible et un sche´ma de convection
qui ge´ne´re suffisamment d’ondes pour piloter la qbo (Baldwin et al., 2001).
La re´solution verticale doit eˆtre suffisamment e´leve´e pour permettre de re´soudre de manie`re
adapte´e la propagation verticale des ondes qui participent au forc¸age de la qbo. Il faut e´galement
veiller a` ce que le de´veloppement d’une oscillation ne soit pas annihile´ par le terme de diffusion
horizontale qui lisse la structure me´ridienne de l’e´coulement moyen. Il semble ainsi ne´cessaire
d’avoir un temps de relaxation de la diffusion au moins aussi grand que celui de la pe´riode de
l’oscillation. Autre facteur important, l’upwelling tropical, autrement dit la branche ascendante
de la circulation de Brewer-Dobson. Un fort mouvement ascendant est susceptible d’empeˆcher la
descente verticale de l’oscillation. Il faut d’ailleurs noter que l’upwelling simule´ dans les mode`les
pionniers (Takahashi, 1996 ; Horinouchi et Yoden, 1998) est tre`s faible.
Enfin, meˆme si la contribution des diffe´rentes ondes au forc¸age de la qbo reste de´battue
(Dunkerton, 1997 ; Takahashi, 1999), il semble ne´anmoins ne´cessaire que le sche´ma de convection
utilise´ dans le mode`le soit en mesure de ge´ne´rer suffisamment de variabilite´ temporelle pour
permettre le de´veloppement d’un spectre re´aliste d’ondes de gravite´. Les ondes importantes
pour l’oscillation quasi-biennale ont en effet des e´chelles de temps comprises entre un jour et
deux semaines. Et, bien que la plupart des parame´trisations de la convection soient capables de
repre´senter une distribution spatiale des pre´cipitations re´alistes a` l’e´chelle saisonnie`re (ce pour
quoi elles ont e´te´ re´gle´es), il existe un large e´ventail de re´sultats sur la variabilite´ temporelle
a` l’e´chelle intrasaisonnie`re (Horinouchi et al., 2003). Selon le sche´ma de convection utilise´, le
flux de quantite´ de mouvement pe´ne´trant dans la stratosphe`re est plus ou moins important et
contribue a` un forc¸age plus ou moins fort.
Cela signifie qu’une qbo peut re´sulter dans deux mode`les distincts d’une combinaison d’ondes
re´solues et d’ondes parame´tre´es bien diffe´rente. Puisque la quantite´ d’ondes de gravite´ re´solues
par le mode`le est essentiellement une proprie´te´ intrinse`que de chaque mode`le, la seule quantite´
disponible pour ge´ne´rer une qbo vient de la parame´trisation d’ondes de gravite´. Cela a notam-
ment permis de simuler des oscillations quasi-biennales (Scaife et al., 2000 ; Giorgetta et al.,
2002 ; Orr et al., 2010).
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Voyons dans quelle mesure l’introduction de la parame´trisation wmsmodifie la repre´sentation
de la variabilite´ de la stratosphe`re tropicale dans le mode`le arpege-Climat. L’e´volution tem-
porelle du vent zonal e´quatorial est repre´sente´e sur la figure IV.35. La simulation de re´fe´rence
pre´sente d’une part une oscillation semi-annuelle a` la stratopause trop marque´e. Le mode`le
arpege-Climat ne simule en outre aucun vent d’ouest dans la stratosphe`re, le vent zonal a`
l’e´quateur est ainsi majoritairement d’est pendant toute l’anne´e. Dans la simulation avec le
sche´ma wms, on note une alternance semi-annuelle de vents d’est et de vents d’ouest dans la
haute stratosphe`re. Cette oscillation semble se propager vers la basse stratosphe`re et conduire
a` une oscillation a` la fois trop fre´quente et d’amplitude tre`s faible dans la basse stratosphe`re
tropicale. On note que la vitesse de propagation du gradient vertical de vent diminue au fur et a`
mesure de la descente mais pas suffisamment pour cre´er une oscillation de pe´riode plus grande.
Il semble raisonnable de penser que le flux de quantite´ de mouvement est trop fort, ce qui semble
en contradiction avec l’analyse mene´e dans la partie suivante.
Un nombre conse´quent de tests de sensibilite´ a` la parame´trisation wms n’a pas permis de
parvenir a` la repre´sentation re´aliste de l’oscillation quasi-biennale. Pourtant, la re´solution ver-
ticale utilise´e (cf figure IV.13 (b)) semble suffisamment grande pour garantir une propagation
verticale. Le coefficient de diffusion horizontale a e´te´ re´duit en s’assurant que le temps de re-
laxation des premie`res composantes spectrales soit largement supe´rieur a` la pe´riode de la qbo
(Shibata et Deushi, 2005). Enfin, l’analyse pre´liminaire des ondes e´quatoriales re´solues par le
mode`le (Lott et al., 2009) montrent des re´sultats qui paraissent comparables aux autres mode`les.
Reste la circulation de Brewer-Dobson, dont plusieurs diagnostics laissent a` penser qu’elle est
trop forte dans le mode`le, et qui pourrait empeˆcher la propagation vers le bas d’une oscillation
e´quatoriale dans la stratosphe`re.
L’introduction d’une parame´trisation d’ondes de gravite´ non orographiques dans
le mode`le ARPEGE-Climat produit des effets re´alistes dans la me´sosphe`re, en
ame´liorant la repre´sentation de la circulation me´ridienne. L’impact est e´galement
notable dans la stratosphe`re, a` travers les modifications a` la fois du cycle de vie des
vortex polaires hivernaux et de la simulation des oscillations e´quatoriales. 
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(a) era-interim
(b) ref-l91
(c) wms-l91
Fig. IV.35. Se´rie temporelle de la moyenne zonale du vent zonal (m.s−1) a` l’e´quateur (moyenne 10S-
10N) en m.s−1, pour quatre anne´es conse´cutives de simulations pour (a) la re´analyse ERA-interim, (b)
l’expe´rience ref-l91 et (c) l’expe´rience wms-l91. Les couleurs rouges et bleues repre´sentent respective-
ment les vents d’ouest et les vents d’est.

Chapitre V
Le roˆle de la chimie dans la
dynamique de l’atmosphe`re moyenne
Dans ce chapitre, nous de´crivons la mise en oeuvre d’un module de chimie stratosphe´rique dans le
mode`le arpege-Climat, qui a abouti a` la construction d’un ve´ritable mode`le de chimie-climat,
permettant de prendre en compte les fortes interactions existant dans l’atmosphe`re moyenne
entre la dynamique, la chimie et le rayonnement. Nous montrons ensuite que ce mode`le est
capable de simuler de manie`re re´aliste les principaux aspects de la mode´lisation du climat chi-
mique, et se situe a` un niveau de performance comparable aux autres mode`les de ce type. Nous
de´taillons ensuite l’impact potentiel du couplage par la chimie, en comparant des simulations
couple´es a` des simulations force´es. Nous montrons ainsi sur deux cas d’e´tude l’inte´reˆt de la
mode´lisation de la chimie et faisons le lien avec les aspects dynamiques e´voque´s jusqu’a` pre´sent
dans ce manuscrit.
V.1 Mode´liser la chimie de la stratosphe`re
L’objet de cette premie`re partie est de de´crire la manie`re dont la chimie de la stratosphe`re
peut eˆtre traite´e dans les mode`les globaux autrement que par des distributions climatologiques
d’espe`ces radiativement actives.
V.1.1 Chimie line´aire de l’ozone
La repre´sentation explicite de la photochimie stratosphe´rique a longtemps e´te´ conside´re´e
comme trop couˆteuse (car trop complexe) pour pouvoir eˆtre introduite dans un mode`le de
circulation ge´ne´rale. C’est la raison pour laquelle Cariolle et De´que´ (1986) ont propose´ une
parame´trisation du flux photochimique d’ozone, qui s’est re´ve´le´ a` la fois simple et pre´cise. Elle
est couramment de´nomme´e sche´ma line´aire ou sche´ma Cariolle et est actuellement utilise´e par
le mode`le ifs et par certaines versions du mode`le du Met Office. Durant cette the`se, elle a e´te´
adapte´e pour fonctionner dans la version 5 du mode`le Arpe`ge-Climat.
V.1.1.1 Version d’origine et principales hypothe`ses
Si l’on note P et L les taux locaux de production et de destruction photochimique de l’ozone,
l’e´quation d’e´volution du rapport de me´lange d’ozone r s’e´crit de manie`re conventionnelle sous
la forme
∂r
∂t
(λ, μ, p, t) = P(λ, μ, p, t) − L(λ, μ, p, t) (V.1)
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ou` λ de´signe la latitude, μ la longitude, p la pression et t le temps.
Pour e´valuer les termes de droite de cette e´quation, qui peuvent re´sulter de processus non-
line´aires, le sche´ma line´aire s’appuie sur deux hypothe`ses principales. La premie`re consiste a`
conside´rer que les taux locaux de production et de destruction d’ozone ne de´pendent que
– du rapport de me´lange d’ozone r,
– de la tempe´rature T (a` travers la de´pendance des constantes cine´tiques de re´action),
– et du flux ultraviolet local, qui est une fonction de la quantite´ inte´gre´e d’ozone Σ =∫ 0
p −(r/g)dp au-dessus du point conside´re´.
De sorte que l’on peut e´crire
P(λ, μ, p, t) − L(λ, μ, p, t) = F(r, T,Σ) ≡ F(r(λ, μ, p, t), T (λ, μ, p, t),Σ(λ, μ, p, t)) (V.2)
La seconde hypothe`se est de conside´rer que cette fonction F peut eˆtre line´arise´e autour d’un e´tat
d’e´quilibre de´fini comme le re´sultat, pour chaque mois de l’anne´e, d’un mode`le bi-dimensionnel,
qui fait intervenir la circulation zonale de la stratosphe`re et 168 re´actions chimiques concernant
59 constituants. Si l’on note (r0, T0,Σ0)
1 cet e´tat d’e´quilibre, l’e´quation d’e´volution (V.1) peut
se mettre sous la forme
∂r
∂t
= F(r0, T0,Σ0) + (r − r0)
∂F
∂r
∣∣∣∣
0
+ (T − T0)
∂F
∂T
∣∣∣∣
0
+ (Σ− Σ0)
∂F
∂Σ
∣∣∣∣
0
(V.3)
Les valeurs des de´rive´es ∂F∂x
∣∣
0
sont obtenues avec le mode`le bidimensionnel a` partir de perturba-
tions autour de l’e´tat d’e´quilibre. Le sche´ma, ainsi muni de 7 coefficients, est capable de calculer
l’e´volution de la quantite´ d’ozone.
V.1.1.2 Versions ulte´rieures : prise en compte de la chimie he´te´roge`ne
La chimie he´te´roge`ne, responsable du fameux trou d’ozone est absente de cette version du
sche´ma. Une formulation particulie`rement simplifie´e a e´te´ mise en oeuvre afin de tenir compte
de ces processus essentiels. Elle est pre´sente´e en de´tail dans Cariolle et Teysse`dre (2007). Elle
consiste a` ajouter a` l’e´quation d’e´volution (V.1) un terme supple´mentaire de la forme
∂r
∂t
= ...−Kh[Clx]
2r
Le coefficient Kh est calcule´ par le mode`le bi-dimensionnel. Et la concentration de chlore [Clx]
peut varier dans le mode`le selon l’historique des rejets de chlore dans l’atmosphe`re. Enfin, il
convient de noter que le sche´ma line´aire a re´cemment e´te´ enrichi de six nouveaux coefficients
afin d’e´tudier l’impact climatique des e´missions par les avions, en tenant compte de l’influence
des perturbations de NOx, de CO et de vapeur d’eau.
V.1.2 Chimie de´taille´e : la construction d’un mode`le de chimie-climat
L’extension des moyens de calcul a permis le de´veloppement de mode`les tri-dimensionnels
de chimie, d’abord sous la forme de mode`les de chimie-transport, puis plus re´cemment sous la
forme de mode`les de chimie-climat (ccm) (Austin et al., 2003 ; Eyring et al., 2006). Suite a` ces
progre`s, le programme sparc a initie´ en 2003 la mise en place d’un exercice d’intercomparaison
des mode`les de ce type (appele´ ccm-val-1). La seconde e´tape de ce projet a abouti a` l’e´valuation
syste´matique des processus essentiels que doit de´crire un mode`le de chimie-climat et a donne´
lieu a` un rapport conse´quent (Eyring et al., 2010).
1Les valeurs a` l’e´quilibre r0, T0,Σ0 sont fonction de la latitude, de la pression et du temps (avec une fre´quence
mensuelle). Par exemple, r0 ≡ r0(λ, p, t).
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V.1.2.1 Du couplage off-line au couplage on-line
Pour ce projet d’intercomparaison ccm-val-2, le cnrm a utilise´ un mode`le qui apparaˆıt dans
le rapport sous le nom de cnrm-acm −ARPEGE-Climat Couple´ a` MOCAGE −. Il s’appuyait a`
la fois sur le mode`le de circulation ge´ne´rale arpege-Climat de´crit dans le chapitre 2 et sur le
mode`le de chimie-transport (ctm) mocage, qui est principalement utilise´ pour pre´voir a` courte
e´che´ance l’e´volution temporelle de la composition chimique de l’atmosphe`re a` partir d’un e´tat
initial. Pour des applications climatiques, il se distingue par une re´solution spatiale plus basse
et un degre´ de complexite´ du sche´ma chimique moindre (Teysse`dre et al., 2007).
Dans le mode`le cnrm-acm, le mode`le mocage dans sa configuration climatique e´tait
alimente´ par les variables thermodynamiques (u, v, T , q) calcule´es par le mode`le de cir-
culation ge´ne´rale. Ce dernier calcule les parame`tres thermodynamiques de l’atmosphe`re,
inde´pendamment des re´sultats du mode`le chimique entre t et t+Δt. Le forc¸age me´te´orologique
est ensuite fourni toutes les Δt=6h pour le mode`le mocage qui peut alors calculer l’e´volution
due a` la chimie sur la meˆme pe´riode de temps. Le transport advectif (sche´ma semi-lagrangien) et
convectif, ainsi que le de´poˆt humide et les e´changes avec la surface sont assure´s par le mode`le de
chimie-transport. Pour tenir compte ensuite de la modification de la concentration de certaines
espe`ces chimiques, avant de passer a` l’inte´gration du mode`le climatique sur une nouvelle pe´riode
Δt, le mode`le de chimie fournit au mode`le climatique des champs de concentrations de certains
gaz a` effet de serre. Celui-ci effectue alors une nouvelle inte´gration avec ces nouvelles distribu-
tions de gaz a` effet de serre. Ce me´canisme est illustre´e sur la figure VII.1, haut pre´sente´e en
annexe.
La participation au projet d’intercomparaison ccm-val-2 a re´ve´le´ qu’outre des de´fauts ma-
jeurs dus a` la dynamique stratosphe´rique simule´e par le mode`le arpege-Climat version 4, la
configuration du mode`le cnrm-acm pre´sentait des caracte´ristiques handicapantes. La premie`re
d’entre elles concerne le temps de calcul. Celui-ci e´tait relativement prohibitif : les simulations
longues e´taient extreˆmement couˆteuses et les tests de sensibilite´ interdits. D’autre part, afin de
rendre ce temps de calcul plus acceptable, la re´solution horizontale utilise´e pour la chimie e´tait
re´duite par rapport a` celle utilise´e pour la dynamique. Enfin, le couplage e´tait re´duit au seul
champ d’ozone et intervenait de manie`re peu fre´quente (toutes les 6 heures). Le traitement de
la vapeur d’eau posait e´galement un proble`me se´rieux.
V.1.2.2 Un mode`le de chimie-climat
Apre`s des tests pre´liminaires concluants (temps de calcul re´duit de manie`re drastique d’un
facteur 20, pas d’impossibilite´ technique a priori), il a ainsi e´te´ de´cide´ de tester une configuration
diffe´rente et de cre´er un ve´ritable mode`le de chimie-climat. La figure VII.1 de´taille le processus
de construction du mode`le. Elle consiste en quelque sorte en une ope´ration de chirurgie infor-
matique, afin de permettre a` la fois la prise en compte des traceurs dans le mode`le de circulation
ge´ne´rale, l’introduction du module chimique et le transfert d’informations vers le sche´ma de
rayonnement.
Ce travail a finalement abouti a` la cre´ation d’un mode`le de chimie-climat dont la dynamique
et la physique sont communes au mode`le atmosphe´rique utilise´ par le cnrm dans le prochain
exercice du giec et dont le module chimique est adapte´ du sche´ma chimique utilise´ par mocage.
L’introduction est bien entendu transparente, le mode`le peut eˆtre utilise´ sans chimie ou eˆtre
utilise´ en mode force´ (la chimie est alors calcule´e paralle`lement a` la dynamique sans interagir
avec elle dans le sche´ma de rayonnement). Le surcouˆt de calcul de la chimie interactive est d’un
facteur 3.
Ainsi, les principales modifications entre le mode`le cnrm-acm et le mode`le nouvellement cre´e´
et nomme´ simplement cnrm-ccm dans la suite concernent ainsi : le sche´ma de transport (bien
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que le sche´ma soit de conception semi-lagrangienne dans les deux cas), la re´solution horizontale
de la chimie (passage d’une grille 5.6° × 5.6° a` une grille 2.8° × 2.8°), la fre´quence de couplage
(qui se fait a` chaque pas de temps du mode`le - environ 20 min - au lieu de 6h pre´ce´demment) et
le nombre d’espe`ces couple´es (de´sormais, O3, H2O et CO2 sont utilisables pour le rayonnement
solaire et H2O, CO2, O3, CH4, N2O, CFC-11 et CFC-12 pour le rayonnement infrarouge).
V.1.2.3 Le sche´ma chimique
Nous concluons cette partie en de´crivant le sche´ma chimique utilise´. Deux sche´mas chimiques
ont e´te´ imple´mente´s dans le mode`le arpege-Climat selon la proce´dure de´crite dans le paragraphe
pre´ce´dent. Le premier comprend essentiellement des espe`ces stratosphe´riques : c’est le sche´ma
dit reprobus − REactive Processes Ruling the Ozone BUdget in the Stratosphere − (Lefe`vre et
al., 1994), qui comprend 41 espe`ces chimiques. Une version proche est utilise´e par le mode`le
de chimie-climat du lmd, lmdz-repro (Jourdain et al., 2008). Le second comprend, en plus de
ces espe`ces stratosphe´riques, des compose´s troposphe´riques : c’est le sche´ma dit relacs, qui est
une combinaison du sche´ma reprobus et du sche´ma relacs − Regional Lumped Atmospheric
Chemical Scheme − (Crassier et al., 2000), version simplifie´e du sche´ma troposphe´rique racm −
Regional Atmospheric Chemistry Model − (Stockwell et al., 1997). Ce sche´ma prend en compte 81
espe`ces chimiques, dont 64 sont transporte´es, au travers de 242 re´actions. Il a fait l’objet d’une
validation approfondie en mode force´ dans le mode`le mocage (Teysse`dre et al., 2007) mais n’a
pas e´te´ teste´ durant cette the`se.
V.2 Validation du mode`le de chimie-climat
Dans cette partie, nous de´crivons la manie`re dont le mode`le de chimie-climat de´veloppe´
durant cette the`se reproduit les principaux processus cle´ de la dynamique et de la chimie de
l’atmosphe`re moyenne. Nous comparons ainsi les re´sultats obtenus par le mode`le cnrm-ccm a`
ceux obtenus par quelques-uns des mode`les ayant participe´ au projet d’intercomparaison ccm-
val-2. L’objectif est a` la fois de valider le mode`le par rapport aux observations existantes et de
le situer dans l’e´tat de l’art.
V.2.1 Description des simulations et des mode`les utilise´s
Les mode`les que nous utilisons pour cette comparaison sont re´pertorie´s dans le tableau V.1
suivant. Les caracte´ristiques de´taille´es de ces mode`les sont disponibles dans le rapport du projet
ccm-val-2 (Eyring et al., 2010).
Nom Institution Pays Re´fe´rence
ccsrnies nies japon (Akiyoshi et al., 2009)
cmam univ. toronto canada (Scinocca et al., 2008)
emac mpi allemagne (Jo¨ckel et al., 2006)
geosccm nasa/gsfc e-u (Pawson et al., 2008)
lmdz-repro ipsl fra (Jourdain et al., 2008)
mri mri japon (Shibata et Deushi, 2008)
socol eth suisse (Schraner et al., 2008)
ulaq univ. l’aquila italie (Pitari et al., 2002)
waccm ncar e-u (Garcia et al., 2007)
Tab. V.1. Liste des mode`les de chimie-climat du projet ccm-val-2 utilise´s dans cette e´tude.
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Nous re´alisons avec le mode`le cnrm-ccm de´crit plus haut une simulation transitoire de 30 ans
(1971-2000), dans laquelle des tempe´ratures de surface de la mer observe´es sont prescrites. Un
certain nombre d’espe`ces chimiques est relaxe´ vers des valeurs constantes dans la troposphe`re.
Nous nommons cette simulation couple´e cnrm-ccm ou ccm. Nous re´alisons e´galement, avec
une configuration identique du mode`le de circulation ge´ne´rale, une simulation, dans laquelle les
concentrations de gaz a` effet de serre vues par le sche´ma de rayonnement sont des climatologies
mensuelles et dans laquelle la chimie est e´value´e paralle`lement. Les re´sultats de cette simulation
force´e, que nous nommons cnrm-ctm, sont pre´sente´s conjointement ; les diffe´rences entre ces
deux simulations (autrement dit l’analyse de l’impact de la chimie) sont seulement e´voque´es
dans cette partie et analyse´es dans la partie suivante.
La description de la chimie dans la haute me´sosphe`re (repre´sentation des espe`ces hydroge´ne´s
notamment) s’ave`re particulie`rement complexe et fait encore l’objet d’un certain nombre de
de´veloppements. Ainsi, contrairement au chapitre pre´ce´dent, nous utilisons 60 niveaux verticaux,
ce qui place le toit du mode`le a` une altitude de 65 km environ (figure IV.13 (a)). De`s lors, les
simulations pre´sente´es ci-dessous n’utilisent pas la parame´trisation des ondes de gravite´ de´crite
dans le chapitre pre´ce´dent : l’effet combine´ des deux de´veloppements majeurs de´taille´s dans cette
the`se n’a pas e´te´ e´tudie´.
Les axes de validation sont tout a` fait standards, ils concernent une e´valuation des aspects
dynamiques (climatologies zonales, re´gions polaires), du transport (vapeur d’eau, me´thane, aˆge
de l’air) et des aspects chimiques (repre´sentation de l’ozone notamment).
V.2.2 Dynamique
V.2.2.1 Climatologie zonale
Janvier − T (K) − Sparc Janvier − T (K) − ctm Janvier − T (K) − ccm
Juillet − T (K) − Sparc Juillet − T (K) − ctm Juillet − T (K) − ccm
Fig. V.1. Coupes latitude-pression de la tempe´rature (K) moyenne´e dans le temps et sur un cercle de
latitude pour la climatologie sparc (gauche), pour l’expe´rience de re´fe´rence avec le mode`le arpege-
Climat (milieu) et pour l’expe´rience ccm avec la chimie de´taille´e (droite) pour les mois de janvier (haut)
et de juillet (bas). L’intervalle des contours est de 10 K.
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La figure V.1 compare pour les mois de janvier et de juillet la climatologie des tempe´ratures
en moyenne zonale obtenues avec les simulations cnrm-ctm et cnrm-ccm a` celle de sparc
(Randel et al., 2004). Pour les deux simulations, la distribution ge´ne´rale des tempe´ratures est
tout a` fait correcte. On note notamment une repre´sentation re´aliste de la tropopause tropicale
et des tempe´ratures tre`s basses dans la stratosphe`re d’hiver. Toutefois, le mode`le cnrm-ctm
pre´sente par rapport a` la climatologie sparc des biais de l’ordre de 10 K presque partout a` la
stratopause (correctement situe´e aux environs de 1 hPa). L’introduction d’une chimie de´taille´e
conduit a` la re´duction substantielle de ces biais. C’est notamment le cas aux moyennes et hautes
latitudes de l’he´misphe`re d’e´te´ et dans les re´gions tropicales. La simulation cnrm-ccm pre´sente
cependant une stratosphe`re d’hiver dans l’he´misphe`re nord plus froide que la simulation cnrm-
ctm et que la climatologie sparc. Nous reviendrons plus longuement sur ces aspects dans les
paragraphes suivants.
Janvier − u (m.s−1) − sparc Janvier − u (m.s−1) − ctm Janvier − u (m.s−1) − ccm
Juillet − u (m.s−1) − sparc Juillet − u (m.s−1) − ctm Juillet − u (m.s−1) − ccm
Fig. V.2. Idem que la figure (V.1) pour le vent zonal. L’intervalle des contours est de 10 m.s−1.
La figure V.2 repre´sente les climatologies de vent zonal associe´es. Les principales diffe´rences
entre les simulations cnrm-ctm et cnrm-ccm concernent d’une part l’affaiblissement des jets
d’est dans l’he´misphe`re d’e´te´ (ce qui est re´aliste, mais la position du maximum reste trop proche
de l’e´quateur, notamment en juillet) et d’autre part le renforcement du vortex polaire dans
l’hiver de l’he´misphe`re nord. L’intensite´ de ce jet semble toutefois le´ge`rement surestime´e par la
simulation cnrm-ccm par rapport a` la climatologie sparc.
E´valuons de´sormais les performances de cnrm-ctm et cnrm-ccm par rapport a` celles de
quelques-uns des mode`les ayant participe´ a` l’exercice ccm-val2. Nous retenons pour cela le
diagnostic pre´sente´ par Eyring et al. (2006) et repris par Eyring et al. (2010) (figure 4.1). La
figure V.3 repre´sente ainsi les biais de tempe´rature dans les re´gions polaires (au-dela` de 60°)
pour l’hiver et le printemps des deux he´misphe`res. Les re´sultats obtenus pour le projet ccm-
val-2 sont proches de ceux du pre´ce´dent exercice d’intercomparaison. Les biais les plus notables
surviennent au printemps dans la basse stratosphe`re. Ce biais froid de l’ordre de 5-10 K pre´sent
pour la plupart des mode`les est fortement re´duit dans l’he´misphe`re sud pour le mode`le cnrm-
ccm. Il est comparable aux autres mode`les dans l’he´misphe`re nord. Dans la haute stratosphe`re,
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Biais de tempe´rature (K)
Fig. V.3. Biais de tempe´rature par rapport a` era40 des climatologies moyennes de tempe´rature pour
(haut) les re´gions comprises entre 60N et 90N et (bas) entre 90S et 60S pour l’hiver (gauche) et le
printemps (droite). Les couleurs attribue´es a` chacun des mode`les sont affiche´es dans la colonne de droite.
Les biais des re´analyses ncep (ukmo) sont repre´sente´s par des cercles (croix). Les surfaces grise´es
correspondent a` plus ou moins 1 e´cart-type de la re´analyse era40.
la comparaison avec les donne´es era40 est plus hasardeuse. Les larges diffe´rences constate´es
entre les diffe´rentes sources (re´analyses ncep, era40 et ukmo) sont vraisemblablement dues a`
la quasi absence de donne´es assimile´es dans ces re´gions de l’atmosphe`re. On remarque toutefois
que le mode`le cnrm-ccm est dans la haute stratosphe`re de l’he´misphe`re nord plus chaud que
le mode`le force´ et que la plupart des mode`les.
Le mode`le cnrm-ccm de´crit l’e´tat moyen de l’atmosphe`re moyenne de manie`re tout a` fait
satisfaisante. Voyons comment il simule la variabilite´ extra-tropicale.
V.2.2.2 Variabilite´ extratropicale
Les ondes plane´taires jouent un roˆle important dans la variabilite´ de la stratosphe`re extra-
tropicale (Charney et Drazin, 1961). Nous analysons leur repre´sentation en regardant la valeur
moyenne de l’anomalie zonale de vent zonal sur la figure V.4. L’introduction de la chimie in-
teractive semble ame´liorer la repre´sentation des ondes quasi stationnaires dans les moyennes
latitudes. Dans les latitudes les plus hautes, l’amplitude des ondes semble sure´value´e quelle que
soit la simulation. Nous revenons sur la repre´sentation des ondes plane´taires dans la simulation
cnrm-ccm dans la dernie`re partie de chapitre.
La figure V.5 repre´sente le cycle saisonnier des tempe´ratures dans la stratosphe`re polaire
(moyenne a` 50 hPa au-dela` de 80°). Le mode`le, quelle que soit sa configuration, reproduit avec
pre´cision les variations de tempe´rature et le contraste entre les 2 he´misphe`res. Le mode`le avec
climatologie d’ozone (ctm) pre´sente toutefois un le´ger biais chaud (autour de 5 K) durant la
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Fig. V.4. Projection polaire (he´misphe`re nord) de la moyenne pour le mois de janvier de l’anomalie zonale
de vent zonal a` 10 hPa (bas) et 1 hPa (haut) pour la re´analyse era-interim (gauche), l’expe´rience ctm
(milieu) et l’expe´rience ccm avec chimie interactive (droite). Les intervalles de contours et e´chelles de
couleurs sont les meˆmes pour les 2 niveaux repre´sente´s.
fin de l’hiver (fe´vrier et mars) dans l’he´misphe`re nord. La valeur moyenne de tempe´rature dans
la stratosphe`re polaire de l’he´misphe`re nord simule´e par le mode`le avec chimie interactive est
tre`s proche de celle issue de la re´analyse era-40. Le mode`le pre´sente en outre une variabilite´
tre`s re´aliste des tempe´ratures (apparition de re´chauffements stratosphe´riques soudains) a` la
fin de l’hiver et au de´but du printemps. L’occurrence de ces re´chauffements semble cependant
moins fre´quente au de´but de l’hiver (de´cembre). Pour l’he´misphe`re sud, le mode`le avec chimie
interactive pre´sente e´galement plus de variabilite´ que le mode`le force´.
V.2.3 Transport
Le transport dans la stratosphe`re implique a` la fois la circulation me´ridienne et les processus
de me´lange horizontaux, qui peuvent eˆtre particulie`rement inhomoge`nes. Une repre´sentation
re´aliste du transport est cruciale pour les distributions des espe`ces chimiques, dont certaines
(NOy, Cly, H2O et CH4) jouent un roˆle actif dans la chimie de l’ozone. Il est possible d’obtenir
des informations pre´cieuses sur le transport simule´ par le mode`le en examinant notamment les
distributions des espe`ces a` longue dure´e de vie (comme le me´thane), la propagation verticale du
cycle annuel de la vapeur d’eau e´quatoriale, ou encore la distribution globale de l’aˆge de l’air.
V.2.3.1 Me´thane
La concentration de me´thane entrant dans la stratosphe`re est controˆle´e a` la fois par les
e´missions en surface et par l’oxydation par le radical hydroxyle OH dans la troposphe`re. Une
fois dans la stratosphe`re, la concentration de me´thane est de´termine´e par son oxydation et par le
transport. Dans la simulation e´tudie´e, la concentration en surface est prescrite, et la mode´lisation
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Tempe´rature (poˆle nord) − era40 Tempe´rature (poˆle sud) − era40
Tempe´rature (poˆle nord) − ctm Tempe´rature (poˆle sud) − ctm
Tempe´rature (poˆle nord) − ccm Tempe´rature (poˆle sud) − ccm
Fig. V.5. Cycle annuel des tempe´ratures polaires quotidiennes (moyenne au-dela` de 80°) a` 50 hPa
issues de 20 anne´es de simulations et de la re´analyse era40, pour l’he´misphe`re nord (gauche) et pour
l’he´misphe`re sud (droite). La valeur moyenne pour era40 est trace´e en rouge et apparaˆıt sur tous les
graphiques. Pour l’expe´rience ctm, la courbe moyenne est en bleu. Elle est en vert pour la simulation
avec chimie interactive.
de l’oxydation est tre`s proche selon les mode`les. On peut ainsi attribuer les diffe´rences observe´es
aux proprie´te´s de transport. La figure V.6 repre´sente la valeur moyenne des profils verticaux de
me´thane a` diffe´rentes latitudes ((a), (b) et (c)) et la variation suivant la latitude du rapport de
me´lange moyenne´ sur un cercle de latitude a` 50 hPa ((d) et (e)). Alors que, dans le projet ccm-
val-1 (Eyring et al., 2006), les mode`les de chimie-climat simulaient de larges diffe´rences dans les
concentrations de me´thane, les valeurs simule´es sont moins disperse´es et plus proches des valeurs
observe´es par l’instrument haloe. L’expe´rience ccm simule une quantite´ de me´thane un peu
forte dans les re´gions tropicales dans la stratosphe`re, a` 50 hPa, mais son comportement dans
les re´gions polaires (ou` l’on observe le plus de dispersion dans les re´sultats) semble correspondre
aux observations. C’est notamment le cas dans l’he´misphe`re sud. Le mode`le en mode force´ se
distingue principalement du mode`le en mode couple´ dans la stratosphe`re polaire de l’he´misphe`re
nord.
La figure V.7 repre´sente les distributions en moyenne zonale de la concentration de me´thane
simule´e par le mode`le en modes force´ et couple´ et les valeurs correspondantes de´duites des obser-
vations des observations haloe, combine´es a` celles de claes. Quelle que soit sa configuration,
le mode`le reproduit les principales caracte´ristiques des distributions d’espe`ces a` longue dure´e de
vie. Au mois d’avril cependant, la structure caracte´ristique en double pic qui est pre´sente dans
les observations autour de 1 hPa est inexistante dans le mode`le. Ce de´faut est lie´ a` l’absence
d’oscillation quasi-biennale dans le mode`le. Randel et al. (1997) montre en effet que le double
pic dans les observations de me´thane est tre`s faible voire inexistant quand la qbo est en phase
est, ce qui est pratiquement tout le temps le cas dans le mode`le arpege-Climat. Aux hautes
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Me´thane (CH4)
Fig. V.6. Rapports de me´lange de me´thane (ppmv) climatologique en moyenne zonale pour diffe´rents
ccm, pour les donne´es haloe et les simulations ccm (courbe bleue e´paisse) et ctm (courbe verte e´paisse).
Profils verticaux a` 80N en mars (a), l’e´quateur en mars (b) et a` 80S en octobre (c). Coupes me´ridiennes
a` 50 hPa en mars (d) et en octobre (e). Le code de couleurs utilise´ pour les mode`les est de´crit dans la
figure V.3.
latitudes, en hiver dans l’he´misphe`re nord, le mode`le couple´ sous-estime la valeur du me´thane
observe´e, ce qui est cohe´rent avec la pre´sence d’un vortex fort dans cette simulation.
V.2.3.2 Aˆge de l’air
L’aˆge de l’air est de´fini comme le temps mis par une particule d’air pour aller de la basse
troposphe`re jusqu’a` une altitude donne´e dans la stratosphe`re. A` partir d’observations de tra-
ceurs passifs (c’est le cas par exemple du CO2 ou du SF6), on a ainsi pu e´valuer l’aˆge de l’air
stratosphe´rique comme variant de 1 an a` 4 ans de l’e´quateur aux poˆles a` 20 km d’altitude. Il
constitue de ce fait un diagnostic tout a` fait pertinent pour valider les mode`les et a plusieurs
fois e´te´ utilise´ dans des comparaisons entre mode`les (Hall et al., 1999).
La figure V.8 montre la variation selon la latitude de la moyenne annuelle de l’aˆge de l’air a`
0.5, 10 et 50 hPa, pour les simulations cnrm-ctm et cnrm-ccm, un certain nombre de mode`les
du projet ccm-val-2 et pour les observations (points noirs). L’aˆge de l’air observe´ est celui de´crit
par Eyring et al. (2006). Il est estime´ a` partir de campagnes de mesures ae´roporte´es pour le
CO2 et a` partir de mesures satellite (instrument haloe) pour les espe`ces HF et HCl. Il convient
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Fig. V.7. Climatologies zonales pour les mois de janvier (gauche), avril (milieu) et juillet (droite) de la
concentration de me´thane dans la stratosphe`re. Les climatologies obtenues avec le mode`le arpege-Climat
sont compare´es a` celles obtenues a` partir des donne´es recueillies par les instruments haloe et claes
(haut).
de noter que les traceurs d’aˆge de l’air utilise´s par les diffe´rents mode`les ne sont pas identiques
(voir tableau 5.2 de Eyring et al. (2010)).
A` 50 hPa (figure V.8, (c)), la plupart des mode`les simulent un aˆge de l’air en accord avec les
observations, a` l’exception du mode`le cnrm-acm, dont l’aˆge de l’air est trop faible et du mode`le
mri, dont l’aˆge de l’air est supe´rieur de 1 a` 2 ans aux observations. Aux altitudes supe´rieures,
les mode`les pre´disent ge´ne´ralement des aˆges de l’air infe´rieurs a` ceux observe´s. Les mode`les
cnrm-ctm et cnrm-ccm, dont on remarque qu’ils sont tre`s proches, ne de´rogent pas a` cette
re`gle.
De nombreux aspects influencent la simulation de l’aˆge de l’air et peuvent contribuer a`
re´duire l’aˆge de l’air simule´, parmi lesquels une circulation me´ridienne trop rapide, un me´lange
avec les moyennes latitudes trop faible ou encore une diffusion verticale trop e´leve´e (Waugh et
Hall, 2002). Dans le mode`le cnrm-ccm, il n’y a pas de diffusion explicite dans la stratosphe`re,
uniquement une diffusion nume´rique cre´e´e par le sche´ma de transport semi-lagrangien. Mesurer
l’influence de ces diffe´rents facteurs dans la simulation de l’aˆge de l’air est tout a` fait pertinent
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(a) 0.5 hPa (b) 10 hPa (c) 50 hPa
Fig. V.8. Aˆge moyen de l’air a` (a) 0.5, (b) 10, and (c) 50 hPa. Les points noirs correspondent aux
observations. Le code de couleurs utilise´ pour les mode`les est de´crit dans la figure V.3.
mais demande des tests de sensibilite´ qui peuvent eˆtre difficiles a` mettre en oeuvre (introduction
d’un nouveau sche´ma de transport par exemple).
V.2.3.3 Vapeur d’eau
Les variations de la teneur en vapeur d’eau dans la stratosphe`re ont, en effet, des conse´quences
importantes sur le syste`me climatique terrestre ; tant d’un point de vue chimique, a` travers
la formation des nuages stratosphe´riques et la re´gulation du re´servoir total d’hydroge`ne, que
d’un point de vue radiatif (Kley et al., 2000). La repre´sentation re´aliste de la vapeur d’eau
stratosphe´rique dans les mode`les climatiques constitue un enjeu crucial, pour lequel les mode`les
actuels montrent un certain nombre d’insuffisances (figures 6 et 7 de Eyring et al. (2006)). En
outre, la propagation verticale du cycle annuel de vapeur d’eau, connu sous le nom de tape
recorder (Mote et al., 1996), constitue un diagnostic pertinent du transport vertical dans la
re´gion e´quatoriale.
La figure V.9 de´crit les profils verticaux de vapeur d’eau a` diffe´rentes latitudes pour les
mois de mars et d’octobre. Comme dans le pre´ce´dent exercice d’intercomparaison, on observe
un large e´ventail dans les valeurs pre´dites par les mode`les de chimie-climat. Dans la stratosphe`re
e´quatoriale, le rapport de me´lange volumique d’H2O varie ainsi de 2 ppmv pour certains mode`les
a` pre`s de 6 ppmv pour d’autres. Globalement, le mode`le de´veloppe´ durant cette the`se se comporte
de manie`re tre`s honorable, en simulant un minimum de vapeur d’eau (hygropause) proche des
observations haloe. Le profil vertical de vapeur d’eau est e´galement re´aliste, aux latitudes
e´quatoriales et aux hautes latitudes. Il existe une large gamme de valeurs pre´dites par les mode`les
dans les re´gions polaires (figures (a) et (c)). Ces diffe´rences sont lie´es aux importantes diffe´rences
de tempe´rature dans les hautes latitudes mais aussi au me´canisme de de´shydratation a` travers
la formation des nuages stratosphe´riques polaires. On note enfin que le mode`le couple´ simule
des quantite´s de vapeur d’eau le´ge`rement plus faibles que le mode`le force´ dans la stratosphe`re
tropicale.
Le rapport de me´lange de vapeur d’eau dans la basse stratosphe`re e´quatoriale est
ge´ne´ralement une fonction de la tempe´rature du point le plus froid de la tropopause tropi-
cale (cold-point tropopause temperature), dont nous repre´sentons le cycle annuel moyen (figure
V.10) pour les expe´riences ctm (rouge) et ccm (bleu). Le cycle reproduit par ces simulations
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Vapeur d’eau (H2O)
Fig. V.9. Idem que la figure V.6 pour la vapeur d’eau (ppmv).
Tempe´rature (K) [tropopause e´quatoriale]
Fig. V.10. Cycle annuel moyen de la cold-point tropopause temperature (voir texte) pour la re´analyse
era40 (courbe en noir), les simulations ctm (rouge) et ccm (bleu), et pour l’expe´rience ccm sst (si-
milaire a` ccm mais avec un cycle annuel des sst lisse´) (pointille´es bleus).
pre´sente une amplitude tre`s peu marque´e (moins de 2 K contre presque 4 K pour la re´analyse
era-40). Il s’ensuit une repre´sentation du tape recorder (figure V.11, (b)) peu re´aliste.
Il semble a` ce stade utile d’ouvrir une parenthe`se et de signaler que ce cycle annuel semble
particulie`rement sensible dans le cas du mode`le arpege-Climat au traitement des tempe´ratures
de surface de la mer (sst). Pour les simulations pre´sente´es jusqu’ici dans ce chapitre (ctm et
ccm), des valeurs mensuelles de sst sont prescrites au mode`le, ce qui peut occasionner des sauts
V.2 Validation du mode`le de chimie-climat 97
au de´but du mois. Examinons le re´sultat d’une simulation ccm sst, identique a` ccm mais dans
laquelle le cycle annuel des sst est lisse´ pour e´viter ces transitions brusques au de´but de chaque
mois. On s’aperc¸oit alors que le cycle annuel de la tempe´rature a` la tropopause tropicale est
correctement repre´sente´ (figure V.10, courbe en pointille´s bleus) et que le signal de tape recorder
(figure V.11, (c)) se propage certes de manie`re trop rapide mais en conservant une amplitude
raisonnable dans la stratosphe`re. Les tempe´ratures de surface de la mer semblent ainsi devoir
jouer un roˆle non ne´gligeable dans la mode´lisation de la stratosphe`re e´quatoriale, qu’il faudra
approfondir.
(a) haloe (b) ccm (c) ccm sst
Fig. V.11. Coupe temps-altitude de l’anomalie du rapport de me´lange de vapeur d’eau (ppmv), moyenne´
entre 10S et 10N pour les donne´es issues de l’instrument haloe (a), et pour les simulations ccm (b) et
ccm sst (c) de´crite dans la figure V.10. Deux cycles conse´cutifs sont repre´sente´s.
Fermons la parenthe`se et reprenons notre travail de validation. Pour le tape recorder, nous
examinons les variations verticales de l’amplitude normalise´e et du retard de phase (figure
V.12). La de´croissance avec l’altitude est analyse´e a` partir d’une amplitude normalise´e afin
de ne pas tenir compte des diffe´rences d’amplitude initiales. Le mode`le cnrm-ccm pre´sente
une de´croissance le´ge´re`rement sure´value´e, alors que d’autres mode`les ont des de´croissances trop
rapides (voir les commentaires de Jourdain et al. (2008) sur ce point pour le mode`le lmdz-
repro). La propagation de la phase est illustre´e sur la figure de droite. Le mode`le cnrm-ccm
se distingue par une propagation verticale du cycle trop rapide, ce qui est cohe´rent avec les
diagnostics re´alise´s avec le me´thane et l’aˆge de l’air. Ce de´faut (circulation de Brewer-Dobson
trop rapide), de´ja` mis en e´vidence dans le chapitre pre´ce´dent, semble ainsi particulie`rement
robuste.
V.2.4 Chimie
V.2.4.1 Ozone
La figure V.13 compare les profils verticaux d’ozone pour les mois de mars et d’octobre.
Le mode`le cnrm-ccm pre´dit en ge´ne´ral des contenus en ozone tout a` fait raisonnables et com-
parables aux observations. Il est ainsi bien meilleur que le pre´ce´dent mode`le cnrm-acm. On
note toutefois une le´ge`re surestimation du maximum d’ozone dans la re´gion tropicale autour
de 10 hPa. La sous-estimation de la concentration en ozone dans la haute stratosphe`re (entre
5 et 1 hPa) semble lie´e a` une concentration d’oxydes d’azote trop forte dans cette re´gion. Les
simulations couple´e et force´e sont tre`s proches, exception faite de la stratosphe`re hivernale de
l’he´misphe`re nord. Nous reviendrons longuement sur cet aspect dans les paragraphes suivants.
Les biais semblent toutefois relativement mode´re´s, en tous cas comparables aux autres mode`les.
Examinons plus en de´tail la distribution d’ozone en analysant la figure V.14 qui repre´sente
les coupes verticales des climatologies, pour les mois de janvier et de juillet, du rapport de
me´lange d’ozone (ppmv) issues des simulations cnrm-ctm et cnrm-ccm et des climatologies
de´duites des mesures satellite par les instruments haloe et claes. Comme vu pre´ce´demment,
le mode`le reproduit bien le maximum pre`s de 10 hPa dans les re´gions tropicales ainsi que le le´ger
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Fig. V.12. Profil vertical de l’amplitude et du retard de phase du cycle annuel du rapport de me´lange
de vapeur d’eau (ppmv) moyenne´ entre 10S et 10N . L’amplitude est normalise´e et le retard de phase est
initialise´ a` 0 a` l’altitude z0 ou` l’amplitude du cycle est maximale. L’axe vertical repre´sente la distance a`
ce niveau z0. Les points noirs correspondent aux observations haloe.
Ozone (O3)
Fig. V.13. Idem que la figure V.6 pour l’ozone (ppmv).
de´placement vers le poˆle d’e´te´. Le mode`le a toutefois du mal a` repre´senter la forme trape´zo¨ıdale
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Fig. V.14. Climatologies zonales du rapport de me´lange d’ozone (ppmv) pour les mois de janvier (haut)
et juillet (bas). Les climatologies obtenues avec les simulations cnrm-ctm -(b) et (e)- et cnrm-ccm -(c)
et (f)- sont compare´es a` celles obtenues a` partir des donne´es recueillies par les instruments haloe et
claes -(a) et (d)-.
du champ d’ozone moyen, trop peu d’ozone semblant eˆtre transporte´ vers les hautes latitudes
dans la haute stratosphe`re.
Nous comparons enfin, sur la figure V.15, le cycle annuel moyen de la colonne totale d’ozone
obtenu avec les simulations cnrm-ctm et cnrm-ccm a` celui extrait de l’instrument toms. Le
mode`le cnrm-ctm de´crit tre`s bien les variations saisonnie`res aux hautes latitudes et produit
des colonnes d’ozone tout a` fait re´alistes dans la zone tropicale (valeurs minimales de l’ordre de
230-260 DU). Il a toutefois tendance a` surestimer la valeur de la colonne d’ozone pendant l’hiver
austral pour des latitudes proches de 60S. Le mode`le avec chimie interactive pre´sente des valeurs
similaires, excepte´ pendant l’hiver de l’he´misphe`re nord, ou` des valeurs d’ozone anormalement
basses sont simule´es. Nous verrons dans la partie suivante que cela est vraisemblablement lie´ a`
l’existence d’une re´troaction entre la chimie et la dynamique.
V.2.4.2 Autres espe`ces
L’accumulation progressive des composants haloge´ne´s a constitue´ durant les 40 dernie`res
anne´es le principal agent de destruction de l’ozone stratosphe´rique. Il semble ainsi tout a` fait
pertinent d’examiner les distributions de chlore inorganique Cly. Comme il existe peu d’obser-
vations disponibles, nous choisissons de comparer les distributions du chlorure d’hydroge`ne HCl
avec les mesures haloe. La figure V.16 montre le profil vertical climatologique de la concentra-
tion du chlorure d’hydroge`ne pour les mois d’avril et de novembre, a` diffe´rentes latitudes ((a),
(b) et (c)) et la variation suivant la latitude a` 50 hPa ((d) et (e)).
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(a) toms (b) ctm
(c) ccm (d) ccm (sans chimie he´te´r.)
Fig. V.15. Cycle annuel moyen de la moyenne zonale de la colonne totale d’ozone (en unite´ Dobson)
pour les observations toms ((a) ; pe´riode 1979-2008) et pour les simulations ctm -(b)- et ccm -(c)-. La
simulation pre´sente´e en (d) sera de´taille´e et analyse´e dans un paragraphe ulte´rieur : c’est une simulation
couple´e, sans chimie he´te´roge`ne.
Dans la stratosphe`re tropicale, les diffe´rences observe´es sont vraisemblablement dues au
transport. Ainsi, on constate que le mode`le cnrm-ccm simule des concentrations excessives de
chlorure d’hydroge`ne dans la haute stratosphe`re e´quatoriale. Quel que soit le mode utilise´ (force´
ou couple´), le mode`le a tendance a` surestimer les valeurs de HCl dans les re´gions polaires, notam-
ment dans l’he´misphe`re sud (re´sultats similaires a` ceux observe´s pour une grande majorite´ des
mode`les dans le projet ccm-val-1). Dans l’he´misphe`re nord, pour le mois d’avril, la simulation
couple´e pre´sente des valeurs de HCl bien plus fortes que la simulation force´e dans la stratosphe`re
polaire (figure (a) et (d)). Cette diffe´rence semble lie´e aux faibles valeurs d’ozone simule´es par
l’expe´rience couple´e. Un certain nombre d’observations (Grooss et al., 1997 ; Wilmouth et al.,
2006) et d’e´tudes nume´riques (Lamago et al., 2003) sugge`rent en effet que le circuit classique de
re-formation des re´servoirs chlore´s (privile´giant la formation de ClONO2) puisse eˆtre diffe´rent
dans le cas ou` la concentration d’ozone est particulie`rement faible a` la fin de l’hiver. Dans ces
circonstances, la re´action Cl + O3 −→ ClO + O2 devient peu active, ce qui se traduit par un
rapport [Cl]/[ClO] e´leve´. La re´action Cl+CH4 −→ HCl+CH3 est alors privile´gie´e, ce qui conduit
a` une production de HCl plus importante que d’ordinaire. Ce me´canisme semble expliquer les
diffe´rences observe´es pour l’he´misphe`re nord entre les simulations couple´ et force´.
Le mode`le de chimie-climat de´veloppe´ dans cette the`se montre des re´sultats tout a`
fait encourageants en simulant de manie`re re´aliste la plupart des processus majeurs
de l’atmosphe`re moyenne. La de´marche de validation entame´e ici doit bien entendu
eˆtre approfondie. Mais la version du mode`le CNRM-CCM pre´sente´e ici semble
constituer d’ores et de´ja` un outil adapte´ a` la compre´hension des interactions chimie-
climat. 
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Chlorure d’hydroge`ne (HCl)
Fig. V.16. Idem que la figure V.6 pour le chlorure d’hydroge`ne (ppbv).
V.3 Roˆle de la chimie et interaction avec la dynamique
Dans cette partie, nous e´valuons l’impact du couplage par la chimie en comparant les
diffe´rences obtenues entre les simulations couple´e et force´e. Nous nous inte´ressons principale-
ment a` deux e´tudes de cas. Dans la premie`re, qui concerne la haute stratosphe`re, nous montrons
que l’effet est essentiellement radiatif. Dans la seconde, le couplage fait intervenir un nombre
important d’acteurs et sugge`re de fortes interactions entre la chimie et la dynamique.
V.3.1 L’exemple de la haute stratosphe`re
En moyenne annuelle, le mode`le avec chimie interactive simule des contenus en ozone plus
faibles que la climatologie habituellement fournie au mode`le de circulation ge´ne´rale dans qua-
siment toute la haute stratosphe`re et la basse me´sosphe`re (figure V.17, (a)). Ces diffe´rences
peuvent atteindre des valeurs de l’ordre de 1.5 ppmv. Dans la basse stratosphe`re, le mode`le
pre´voit des quantite´s d’ozone plus fortes (de l’ordre de 2 ppmv de plus) et une le´ge`re re´duction
au-dessus de la tropopause. La figure de´crite est sensiblement la meˆme quelle que soit la saison,
excepte´ aux hautes latitudes, dont l’analyse fera l’objet de la section suivante.
Le champ de tempe´rature induit par cette modification du champ d’ozone est proche de cette
structure (figure V.17, (d)). Le mode`le avec chimie couple´e est ainsi plus froid (les diffe´rences
atteignent 8 K) a` la stratopause et dans la basse me´sosphe`re et plus chaud dans une large portion
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Δ [Chimie de´taille´e - Ozone clim.]
(a) ΔO3 (annuel) (b) ΔO3 (djf) (c) ΔO3 (jja)
(d) ΔT (annuel) (e) ΔT (djf) (f) ΔT (jja)
Fig. V.17. Coupes latitude-pression de (haut) la diffe´rence absolue (ppmv) entre le rapport de me´lange
d’ozone obtenu avec une simulation incluant une chimie de´taille´e et couple´e et celui du champ d’ozone
climatologique fourni au sche´ma de rayonnement de la simulation de re´fe´rence, et de (bas) la diffe´rence
absolue (K) de tempe´rature entre les deux simulations pour la moyenne annuelle et pour les moyennes
saisonnie`res de´cembre-janvier-fe´vrier et juin-juillet-aouˆt. Pour les diffe´rences d’ozone, l’intervalle des
contours est de 0.3 ppmv, les valeurs ne´gatives sont en pointille´s noirs et les valeurs infe´rieures a` -1.5
ppmv sont grise´es. Pour les diffe´rences de tempe´ratures, les contours sont {−8,−6,−4,−2,+2,+4,+6,+8
K} et les valeurs infe´rieures a` −4 K sont grise´es.
de la stratosphe`re. La` encore, dans une bande de latitude [60S-60N], la structure est identique
selon la saison regarde´e.
Plusieurs remarques permettent d’envisager la modification du champ d’ozone comme le
principal responsable de ce changement de tempe´rature. D’une part, cette re´gion de l’atmosphe`re
est connue pour eˆtre proche de l’e´quilibre radiatif si bien que les tempe´ratures y sont fortement
de´pendantes des contenus en ozone.
Des re´sultats similaires ont par ailleurs e´te´ constate´s dans d’autres expe´riences du meˆme
type. En e´valuant l’importance d’une chimie de l’ozone interactive dans le mode`le waccm, Sassi
et al. (2005) trouve un effet significatif dans les re´gions tropicales de la basse me´sosphe`re et
haute stratosphe`re. Dans le mode`le qu’ils utilisent, l’introduction du couplage par l’ozone cre´e
des taux de chauffage (rayonnement solaire) re´duits de −2 K/jr dans la basse me´sosphe`re, et des
diffe´rences de tempe´ratures notables (du meˆme ordre de grandeur que celles que l’on constate).
deGranpre´ et al. (2000) trouve e´galement des diffe´rences de tempe´ratures relativement fortes
(autour de 8 K) dans la stratopause d’e´te´, tendant a` re´duire le biais chaud existant dans cette
re´gion dans leur mode`le.
Pour accre´diter cette the`se et expliciter le me´canisme en jeu, nous comparons les re´sultats
d’une expe´rience de re´fe´rence avec ozone climatologique et d’une expe´rience incluant le sche´ma
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Δ [Ozone lin. - Ozone clim.]
(a) ΔO3 (annuel) (b) ΔO3 (djf) (c) ΔO3 (jja)
(d) ΔT (annuel) (e) ΔT (djf) (f) ΔT (jja)
Fig. V.18. Idem que la figure V.17 en comparant une simulation incluant le sche´ma line´aire
d’ozone et une simulation de re´fe´rence avec ozone climatologique. Pour les diffe´rences d’ozone, l’in-
tervalle des contours est de 0.3 ppmv, les valeurs ne´gatives sont en pointille´s noirs et les va-
leurs infe´rieures a` -1.5 ppmv sont grise´es. Pour les diffe´rences de tempe´ratures, les contours sont
{−6,−5,−4,−3,−2,−1,−0.5,+0.5,+1,+1.5,+2 K} et les valeurs infe´rieures a` −4 K sont grise´es.
line´aire d’ozone de´crit pre´ce´demment (voir aussi Cariolle et Morcrette, 2006). L’introduction de
ce sche´ma chimique simplifie´ conduit a` des structures analogues dans les diffe´rences d’ozone et
de tempe´rature obtenues (figure V.18). E´tant donne´ le principe du sche´ma line´aire d’ozone, il
semble ainsi tout a` fait raisonnable d’envisager la tempe´rature comme le principal acteur de ces
modifications.
Dans la basse me´sosphe`re, en effet, le principal puits d’ozone est duˆ au cycle de Chapman,
dont les re´actions sont fortement de´pendantes de la tempe´rature. Ainsi, plus les tempe´ratures
sont e´leve´es, plus l’ozone est de´truit, et plus les tempe´ratures sont basses. Jonsonn et al. (2004)
sugge`re que cette re´troaction ne´gative (puisqu’elle tend a` atte´nuer le phe´nome`ne) soit princi-
palement due a` la re´action O + O2 + M −→ O3 + M, dont la de´pendance en tempe´rature est
ne´gative.
Une autre explication, propose´e par Sassi et al. (2005), semble tout a` fait pertinente. Dans
la basse me´sosphe`re, l’ozone suit un cycle journalier marque´. La figure V.19 montre le profil
zonal instantane´ d’ozone a` l’e´quateur et a` 0.3 hPa obtenu avec un sche´ma chimique de´taille´
(courbe en noir, droite), avec le sche´ma line´aire (courbes en noir, figure de gauche) et avec la
climatologie (courbe rouge). Cette dernie`re ne pre´sente, par construction, aucun cycle diurne,
tandis que le champ d’ozone produit par le sche´ma chimique de´taille´ subit un cycle journalier
marque´ (moins d’ozone pendant la journe´e et plus durant la nuit). Des diffe´rences de pre`s de 0.6
ppmv sont constate´es entre les re´gions de jour et celles plonge´es dans la nuit. Le sche´ma line´aire
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(a) Ozone (e´qua., 0.3 hPa) - sche´ma line´aire (b) Ozone (e´qua., 0.3 hPa) - chimie de´taille´e
Fig. V.19. Profil zonal instantane´ d’ozone (ppmv) pour un jour particulier de janvier a` l’e´quateur et
a` 0.3 hPa. Pour la figure de gauche (a), la courbe rouge repre´sente la climatologie d’ozone prescrite au
mode`le. Le profil zonal et la valeur moyenne zonale du champ d’ozone obtenu avec le sche´ma line´aire sont
repre´sente´s a` 12h00 gmt (trait plein) et a` 0h00 gmt (pointille´s). La figure de droite (b) repre´sente le
profil zonal d’ozone obtenu a` 12h00 gmt avec la chimie de´taille´e.
semble e´galement capable de reproduire un cycle diurne, dont l’amplitude est toutefois moins
forte que celle obtenue avec une chimie de´taille´e. En moyenne (zonale), le contenu en ozone est
ainsi plus faible que le contenu prescrit habituellement au sche´ma de rayonnement du mode`le.
L’effet n’est toutefois pas seulement imputable a` cette diffe´rence moyenne. En effet, pendant la
journe´e, quand le cycle journalier est simule´, l’absorption des rayonnements uv est re´duite et
conduit a` des taux de chauffage plus faibles. Et pendant la nuit, les quantite´s supe´rieures d’ozone
produisent un refroidissement infrarouge, dont l’effet est ne´anmoins de moindre importance. La
diffe´rence d’amplitude dans ce cycle diurne entre le sche´ma line´aire et la chimie de´taille´e semble
devoir expliquer les diffe´rences dans l’amplitude des diffe´rences de tempe´ratures observe´es.
Enfin, l’augmentation de tempe´rature dans la stratosphe`re est vraisemblablement due a` la
re´duction d’ozone dans la haute stratosphe`re, a` travers l’absorption a` des altitudes plus basses
de rayonnement solaire dont la propagation est favorise´e.
L’effet de l’introduction de la chimie interactive dans la haute stratosphe`re semble de nature
essentiellement radiative, comme le sugge`re le re´sultat d’une expe´rience, dans lequel on e´value
l’effet du sche´ma line´aire dans une configuration du mode`le incluant la parame´trisation des
ondes de gravite´ de´crite dans le chapitre pre´ce´dent. Les re´sultats obtenus sont pre´sente´s sur la
figure V.20. Ils sont tre`s proches de ceux pre´sente´s sur la figure V.18. La modification de la
dynamique de la me´sosphe`re, induite par l’introduction des ondes de gravite´, semble avoir un
effet limite´ sur l’effet direct de la modification du champ d’ozone.
Enfin, l’effet de cette modification quasi uniforme (a` une altitude fixe´e) du champ d’ozone ne
semble avoir qu’un effet assez limite´ sur la dynamique du mode`le elle-meˆme, comme le montre
la figure V.21, qui repre´sente le cycle annuel moyen du vent zonal a` 1 hPa, pour les expe´riences
de´crites pre´ce´demment. L’oscillation semi-annuelle, dont l’amplitude est sous-estime´e par les
mode`les analyse´s, est peu modifie´e par les changements en concentration d’ozone induits par la
mise en place d’un couplage.
Dans cette partie, nous avons souligne´ l’impact significatif de l’introduction d’un ozone in-
teractif (que ce soit a` travers une chimie simplifie´e ou de´taille´e) dans les tempe´ratures de la
haute stratosphe`re et de la basse me´sosphe`re. Cet effet semble de nature radiative, et ne semble
pas amplifie´ par des re´troactions positives avec la dynamique. Dans le paragraphe qui suit,
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Δ [Ozone lin. - Ozone clim.] + WMS
(a) ΔO3 (annuel) (b) ΔO3 (djf) (c) ΔO3 (jja)
(d) ΔT (annuel) (e) ΔT (djf) (f) ΔT (jja)
Fig. V.20. Idem que la figure V.17 en comparant des simulations (re´fe´rence et ozone line´aire) incluant
toutes deux la meˆme parame´trisation des ondes de gravite´ non orographiques de´crites dans le chapitre 4.
Vent zonal (m/s) - 1 hPa
Fig. V.21. Cycle annuel moyen du vent zonal en moyenne zonale a` 1 hPa, pour la re´analyse Era-interim
(courbe en noir), pour les expe´riences de sensibilite´ a` la chimie line´aire (courbes en rouge, la re´fe´rence est
en trait plein et la chimie line´aire en pointille´s) et pour les expe´riences de sensibilite´ a` la chimie de´taille´e
(courbes en bleu, la re´fe´rence est en trait plein et la chimie de´taille´e couple´e en pointille´s)
nous essayons de montrer que la situation est loin d’eˆtre identique pour la stratosphe`re polaire
hivernale.
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V.3.2 L’exemple du vortex polaire
Nous analysons de´sormais l’effet du couplage par la chimie dans la stratosphe`re hivernale
des re´gions polaires, plus particulie`rement dans l’he´misphe`re nord, dans lequel il semble tout a`
fait notable (cf figure V.2).
V.3.2.1 Constat
L’e´volution temporelle moyenne (de de´but octobre a` fin mai) de la moyenne zonale du vent
zonal est repre´sente´e sur la figure V.22. Dans la re´analyse era40, le jet d’ouest se de´veloppe
de`s le mois de novembre (avec un vent zonal supe´rieur a` 15 m.s−1 a` 50 hPa et a` 25 m.s−1 a`
10 hPa). Il atteint ensuite son maximum au cours du mois de janvier et aux alentours de 65N,
puis disparaˆıt de manie`re rapide vers la fin du mois de mars. Le jet de la simulation de re´fe´rence
-figure V.22, (b) et (e)- pre´sente plusieurs de´fauts. Il est d’une part de´cale´ vers l’e´quateur, avec
un maximum atteint vers 55N a` 50 hPa. Ce de´calage est toutefois nettement moins marque´
que dans la pre´ce´dente version (version 4) du mode`le arpege-Climat (figure III.2, haut) et
un peu moins fort que dans la version de re´fe´rence avec 91 niveaux verticaux (figure IV.28,
(e)). Sa pe´riode d’existence est par ailleurs beaucoup trop courte : il se de´veloppe a` la fois trop
tard et s’e´teint trop toˆt. L’introduction de la chimie interactive -figure V.22, (c) et (f)- permet
un positionnement du jet bien plus re´aliste (notamment a` 50 hPa) et une e´volution temporelle
beaucoup plus fide`le a` celle observe´e. Le jet prend ainsi de l’ampleur de`s le mois de novembre et
atteint des valeurs maximales durant les mois de de´cembre et janvier. Le mode`le cnrm-ccm a
toutefois tendance a` surestimer l’intensite´ du jet et a` pre´dire une disparition un peu trop tardive
(d’une dizaine de jours).
Le cycle de vie du jet polaire dans l’he´misphe`re nord est ainsi clairement mieux simule´ avec la
chimie interactive. Dans les paragraphes qui suivent, nous essayons d’identifier les me´canismes
a` l’origine d’une telle ame´lioration. Plusieurs pistes sont envisage´es. La premie`re concerne la
modification du champ d’ozone vu par le sche´ma de rayonnement du mode`le et la diffe´rence qui
en de´coule dans les taux de chauffage. C’est un effet que l’on peut qualifier de direct et dont on
a vu l’importance dans l’exemple pre´ce´dent. Il semble toutefois souhaitable de s’inte´resser a` une
possible re´troaction, autrement dit de regarder dans quelle mesure le champ d’ozone simule´ est
lui-meˆme influence´ par la dynamique nouvellement cre´e´e. Ce genre de re´troaction a de´ja` e´te´ mis
en e´vidence (Kiehl et al., 1988 ; Cariolle et al., 1990 ; Jourdain et al., 2008 dans l’he´misphe`re sud
principalement).
La deuxie`me hypothe`se est lie´e a` la modification de la propagation verticale des ondes
plane´taires, dont on sait qu’elles jouent un roˆle primordial dans la stratosphe`re hivernale de
l’he´misphe`re nord (Charney et Drazin, 1961). Dernie`re perspective envisage´e : l’affaiblissement
e´ventuel de la circulation me´ridienne pourrait conduire a` un refroidissement et au renforcement
du vortex (Garcia et Boville, 1994).
V.3.2.2 Roˆle de la circulation me´ridienne ?
Selon le principe du downward control, la vitesse verticale moyenne peut eˆtre vue comme
proportionnelle au gradient me´ridien de la force zonale inte´gre´e exerce´e par les ondes au-dessus
de ce niveau (cf E´q. IV.51). Garcia et Boville (1994) montrent alors que le drag me´sosphe´rique
joue, a` travers la modification de la circulation me´ridienne, un roˆle non ne´gligeable dans l’e´tat
moyen de la stratosphe`re d’hiver dans l’he´misphe`re sud a` travers le re´chauffement de cette
re´gion de l’atmosphe`re et la diminution associe´e du jet polaire. Cette hypothe`se a notamment
e´te´ avance´e pour expliquer le proble`me re´current du biais froid dans la stratosphe`re hivernale
de l’he´misphe`re sud (cold-pole problem) de la plupart des gcm incluant l’atmosphe`re moyenne.
Ils sugge`rent que cet effet peut e´galement eˆtre valable dans l’he´misphe`re nord, mais que la
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Fig. V.22. Cycle annuel moyen (d’octobre a` mai), dans l’he´misphe`re nord et a` 10 et 50 hPa, des valeurs
quotidiennes de la moyenne zonale de vent zonal (m.s−1) dans la re´analyse era40 -(a) et (d)-, dans
la simulation ctm -(b) et (e)- et dans la simulation ccm -(c) et (f)-. L’intervalle des contours est de
5 m.s−1, les vents d’ouest sont repre´sente´s par des couleurs chaudes et des contours en trait plein.
diversite´ des processus en jeu la rend moins significative. L’effet peut e´galement re´sulter d’une
modification du champ d’ozone, dont la distribution dans les re´gions polaires est fortement
affecte´e par le transport.
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Fig. V.23. Coupes latitude-pression de la circulation me´ridienne re´siduelle moyenne (kg.m−1.s−1) pour
le mois de janvier pour les simulations force´e -(a)- et couple´e -(b)-.
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La circulation me´ridienne constitue potentiellement un acteur important dans le cycle de vie
du jet de la nuit polaire. Cependant, le mode`le souffre de deux de´fauts majeurs pour rendre
compte correctement de cet effet : le toit du mode`le (autour de 0.1 hPa) est d’une part trop
bas pour bien prendre en compte la circulation me´sosphe´rique, l’absence de sche´ma d’ondes
de gravite´ d’autre part le rend pratiquement inerte a` une modification de l’e´coulement moyen
dans la stratosphe`re et a` une e´ventuelle re´troaction (la friction line´aire est en effet applique´e
sur les derniers niveaux du mode`le). L’observation de la circulation me´ridienne obtenue pour le
mois de janvier pour les simulations couple´e et force´e (figure V.23) semble montrer une faible
modification de la circulation re´siduelle. Des tests de sensibilite´ comple´mentaires devront eˆtre
mene´s pour identifier plus clairement le roˆle du de´ferlement des ondes dans la me´sosphe`re.
V.3.2.3 Effet radiatif de l’ozone ?
Examinons de´sormais le roˆle de la chimie stratosphe´rique, en particulier le roˆle de l’ozone.
La figure V.24 repre´sente les diffe´rences pour la saison hivernale du champ d’ozone simule´ par le
sche´ma chimique (modes force´ et couple´) et du champ d’ozone vu par la simulation de re´fe´rence
dans le sche´ma de rayonnement.
DJF ΔO3 (ppmv)
(a) ctm - clim (b) ccm - clim
Fig. V.24. Coupes latitude-pression de la diffe´rence absolue (ppmv) entre la moyenne hivernale
(de´cembre-janvier-fe´vrier) du rapport de me´lange d’ozone obtenu en mode force´ ctm (gauche) et mode
couple´ ccm (droite) et celle obtenue a` partir du champ d’ozone climatologique vu par le mode`le en mode
force´. L’intervalle des contours est de 0.3 ppmv. Les valeurs ne´gatives sont en pointille´s noirs et les
valeurs infe´rieures a` -1.5 ppmv sont grise´es.
Si on ne´glige l’influence de la dynamique sur la distribution d’ozone, le champ d’ozone simule´
par le mode`le en mode force´ peut eˆtre vu en premie`re approximation comme le nouveau champ
d’ozone pris en compte par le sche´ma de rayonnement du mode`le en mode couple´. Le rapport
de me´lange volumique de l’ozone simule´ par le mode`le en mode force´ est a` la fois plus faible de
pre`s de 1.2 ppmv (re´duction de l’ordre de 40% en valeur relative) dans les re´gions polaires de
la stratosphe`re et plus fort de 1 ppmv dans les moyennes et hautes latitudes (figure V.24, (a)).
La modification des taux de chauffage radiatif induite par ces changements du champ d’ozone
va vraisemblablement renforcer le gradient latitudinal de tempe´rature, et par e´quilibre du vent
thermique, renforcer le jet d’ouest. Cet effet direct semble ainsi constituer un des me´canismes
permettant d’expliquer la modification du vortex polaire dans l’he´misphe`re nord. Toutefois, trois
re´flexions supple´mentaires semblent re´duire l’importance de ce facteur.
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D’une part, le champ d’ozone simule´ par le module chimique dans l’he´misphe`re sud en hiver
(juin-juillet-aouˆt) pre´sente avec le champ d’ozone climatologique des diffe´rences similaires a`
celles constate´es dans l’he´misphe`re nord, avec une re´duction (augmentation) aux hautes latitudes
(moyennes latitudes). Pourtant, le jet d’ouest dans l’he´misphe`re sud semble assez peu affecte´
par l’introduction de la chimie interactive (voir la figure V.2 notamment).
Δu (m.s−1)
[Ozone lin. - Ozone clim.] [Chimie de´taille´e - Ozone clim.]
Fig. V.25. Cycle annuel moyen (d’octobre a` mai), dans l’he´misphe`re nord a` 50 hPa, des diffe´rences
de vent zonal en moyenne zonale entre une simulation incluant l’ozone line´aire et une simulation de
re´fe´rence (ozone climatologique) -(a)- et entre la simulation couple´e (chimie interactive) et la simulation
force´e -(b)-. L’intervalle des contours est de 2 m.s−1.
On constate e´galement que l’introduction du sche´ma line´aire d’ozone (qui, rappelons-le, per-
met de prendre en compte une re´troaction par la tempe´rature) augmente e´galement le contenu en
ozone dans les moyennes latitudes de la stratosphe`re d’hiver. Pourtant, la` encore, en examinant
sur la figure V.25 l’e´volution temporelle des diffe´rences de vent zonal induites par l’introduction
du sche´ma line´aire et par l’introduction de la chimie de´taille´e, on constate que l’effet moyen sur
le jet d’ouest semble relativement minime.
Enfin, dernier point qui retient notre attention : le champ d’ozone simule´ en mode couple´ est
quelque peu diffe´rent de celui de la simulation force´e (figure V.24, (b)), notamment a` l’inte´rieur
du vortex. Cette observation sugge`re la possibilite´ que le renforcement du vortex puisse re´duire
dynamiquement ou chimiquement l’ozone polaire et conduire ainsi a` l’amplification du gradient
latitudinal de tempe´rature et au renforcement du vortex, cre´ant ainsi une re´troaction positive.
Dans le paragraphe qui suit, nous essayons de montrer que l’influence du vortex polaire sur
le champ d’ozone est d’origine chimique et est lie´e a` la pre´sence des nuages stratosphe´riques
polaires.
V.3.2.4 La chimie he´te´roge`ne, un acteur incontournable ?
Afin de ne pas alourdir l’expose´, tout en permettant au lecteur peu averti de comprendre
les phe´nome`nes conside´re´s, nous rappelons ici brie`vement le roˆle des nuages stratosphe´riques
polaires (ou psc pour polar stratospheric clouds) dans la destruction de l’ozone.
Bien que la stratosphe`re soit tre`s se`che en termes de concentration relative de vapeur d’eau
(de l’ordre de 5 ppmv), les tempe´ratures extreˆmement basses atteintes par les re´gions polaires
lorsque celles-ci sont prive´es de rayonnement solaire sont suffisantes pour permettre, aux environs
de 195 K, a` 50 hPa, la formation de nuages fins. A` cette tempe´rature, la vapeur d’eau et
l’acide nitrique se condensent et ge`lent sur les ae´rosols d’acide sulfurique, pre´sents dans toute la
stratosphe`re, pour former des cristaux solides d’acide nitrique trihydrate´ (ou nat pour nitric acid
trihydrate, de formule chimique HNO3 − 3H2O). Ces nuages stratosphe´riques polaires catalysent
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des re´actions chimiques qui n’ont pas lieu ou sont tre`s lentes en phase gazeuse (Brasseur et
Solomon, 2005). Ces re´actions sont dites he´te´roge`nes, car elles re´sultent d’interactions entre des
espe`ces en phase gazeuse et d’autres en phase solide ou liquide. Elles convertissent rapidement
les re´servoirs chlore´s HCl et ClONO2 en espe`ces chlore´es beaucoup plus instables HOCl et Cl2.
Celles-ci sont en effet rapidement photo-dissocie´es de`s le retour du soleil sur le vortex a` la fin de
l’hiver ou en bordure de vortex au cours de l’hiver. On parle alors d’activation du chlore dans la
mesure ou` l’essentiel du chlore atmosphe´rique, habituellement sous la forme d’espe`ces re´servoirs,
est transforme´ en radicaux Cl et ClO, beaucoup plus actifs chimiquement vis a` vis de l’ozone.
Un cycle de destruction de l’ozone est alors enclenche´ (c’est le fameux trou d’ozone) et perdure
jusqu’au re´chauffement du vortex polaire qui met fin a` la formation des psc.
De la meˆme manie`re que Pawson et al. (1999) ou que Austin et al. (2003), nous estimons
le potentiel de formation des psc, en calculant chaque jour le pourcentage de la surface de
l’he´misphe`re conside´re´ couverte par des tempe´ratures a` 50 hPa infe´rieures au seuil de formation
des psc a` base de cristaux d’acide nitrique trihydrate´ (autrement dit, Tnat = 195 K) ou au seuil
de formation des psc a` base de cristaux de glace (autrement dit, Tice = 188 K). Ces pourcentages
journaliers sont ensuite accumule´s pendant toute la dure´e de la pe´riode hivernale et fournissent
une estimation de la surface totale couverte par les psc durant l’hiver. Les re´sultats obtenus
pour les deux he´misphe`res sont pre´sente´s sur la figure V.26.
(a) Arctique NAT (T < 195 K) (b) Arctique ICE (T < 188 K)
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(c) Antarctique NAT (T < 195 K) (d) Antarctique ICE (T < 188 K)
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Fig. V.26. Moyenne pour les 30 anne´es de simulation (1971-2000) de la surface couverte par des
tempe´ratures infe´rieures a` 195 K et a` 188 K, inte´gre´e sur la totalite´ de la saison hivernale dans le cas
de l’he´misphe`re nord -(a) et (b)- et de l’he´misphe`re sud -(c) et (d)-. Les points correspondent a` la valeur
moyenne, tandis que les croix correspondent a` +- 1 e´cart-type. Les re´analyses era-40 et era-interim
sont repre´sente´es en noir, la simulation force´e en bleu, et la simulation couple´e en vert.
La fre´quence d’occurrence des psc est plus forte dans l’he´misphe`re sud, ou` les tempe´ratures a`
l’inte´rieur du vortex sont plus basses. Le seuil de formation des nuages a` base de cristaux de glace
est par exemple rarement atteint dans l’he´misphe`re nord. Dans ce dernier, la simulation couple´e
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pre´voit une formation potentielle de psc de type nat plus fre´quente que dans la simulation force´e.
Tout en restant dans des valeurs re´alistes, la probabilite´ de formation des psc dans l’he´misphe`re
nord semble significativement plus forte dans la simulation couple´e. La situation contraste avec
celle de l’he´misphe`re sud. Dans celui-ci, les re´sultats obtenus semblent inde´pendants du mode
(force´ ou couple´) utilise´. Il semble ainsi que la pre´sence d’un vortex fort dans la simulaton couple´e
cre´e des conditions favorables, dans l’he´misphe`re nord, a` la formation de psc et a` l’activation
de la chimie he´te´roge`ne.
Pour conforter cette analyse, nous re´alisons une expe´rience identique a` ccm (chimie couple´e),
dans laquelle nous de´sactivons la chimie he´te´roge`ne. L’analyse du cycle de vie du vortex polaire
(non montre´) montre que les caracte´ristiques principales obtenues en incluant la chimie interac-
tive (vortex plus fort et plus long) sont conserve´es dans cette nouvelle simulation. Ne´anmoins,
le vortex simule´ est moins fort (pic autour de 35 m.s−1) et le´ge`rement de´cale´ vers l’e´quateur.
Si l’on s’inte´resse maintenant a` la quantite´ d’ozone totale (figure V.15), on s’aperc¸oit que la
colonne totale d’ozone simule´e par le mode`le incluant la chimie he´te´roge`ne est nettement moins
forte dans les hautes latitudes a` la fin de l’hiver. Ces constatations accre´ditent le roˆle amplifi-
cateur de la chimie he´te´roge`ne a` travers la boucle de re´troaction suivante : moins d’ozone dans
les hautes latitudes cre´e un vortex plus fort et plus froid, ce qui a pour conse´quence de favori-
ser la formation des psc et l’activation de la chimie he´te´roge`ne, qui de´truit l’ozone et cre´e des
conditions encore plus froides.
V.3.2.5 Roˆle des ondes plane´taires ?
Nous terminons cette analyse en examinant le roˆle des ondes quasi-stationnaires dans ce
me´canisme de renforcement du jet a` partir de la transforme´e de Fourier de la moyenne mensuelle
〈Φ〉 du ge´opotentiel (Andrews et al. (1987), p 221),
〈Φ〉(φ, z, λ) = A0(φ, z) +
S∑
s=1
As(φ, z) cos[sλ+ αs(φ, z)] (V.4)
expression dans laquelle λ de´signe la longitude, φ la latitude, As et αs l’amplitude et la phase
de chaque nombre d’onde plane´taire s. L’asyme´trie zonale peut ainsi eˆtre de´crite en regardant
des coupes me´ridiennes de l’amplitude As, comme cela est fait pour l’onde 1 sur la figure V.27
pour les mois de janvier, fe´vrier et mars.
Le mode`le force´ repre´sente correctement la propagation de l’onde 1 au mois de janvier mais
sous-estime assez largement l’ampitude de cette onde dans la stratosphe`re pour les deux mois
suivants. Le mode`le avec chimie interactive reproduit de manie`re fide`le la structure verticale de
l’amplitude de l’onde 1 mais la surestime ne´anmoins dans la stratosphe`re. En simulant un vortex
plus fort, il autorise plus facilement la propagation verticale de l’onde 1 (c’est particulie`rement le
cas en mars). L’analyse attentive de A1 au mois de mars (figure V.27, (g), (h) et (i)) montre que
l’effet du couplage ne semble pas seulement confine´ dans la stratosphe`re mais paraˆıt e´galement
sensible dans la troposphe`re (dans le mode`le couple´, le contour 100 m descend comme dans la
re´analyse jusqu’a` mi-troposphe`re).
L’onde s = 2 est e´galement capable de se propager jusque dans la stratosphe`re, comme le
montre la figure V.28. De la meˆme manie`re que l’onde 1, la propagation verticale de l’onde
2 semble e´galement favorise´e par le vortex fort simule´ par le mode`le couple´. C’est surtout le
cas pour le mois de janvier (pour les mois de fe´vrier et mars (non montre´s), les re´sultats sont
similaires).
Cette modification de l’activite´ des ondes stationnaires dans la stratosphe`re a des
conse´quences sur la variabilite´ stratosphe´rique (cf chapitre 3). C’est ce que nous voyons en
examinant tout d’abord la figure V.29, qui repre´sente la coupe me´ridienne de la variabilite´
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Fig. V.27. Coupes latitude-pression de l’amplitude As de l’onde plane´taire s = 1 calcule´e a` partir de la
moyenne mensuelle du ge´opotentiel pour les mois de janvier (haut), fe´vrier (milieu) et mars (bas), pour
la re´analyse era 40 -(a), (d) et (g)-, la simulation de re´fe´rence (ctm) -(b), (e) et (h)- et la simulation
avec chimie interactive -(c), (f) et (i)-. Les intervalles de contour sont identiques pour l’ensemble des
figures : {10, 30, 50, 100, 150 m} en dessous de 100 hPa et {100, 300, 500, 700, 900 m} au-dessus.
Les contours infe´rieurs a` 30 m sont en pointille´s et les contours supe´rieurs a` 700 m sont grise´s.
interannuelle du ge´opotentiel pour l’hiver et le printemps. Cette variabilite´ est particulie`rement
forte en hiver aux hautes latitudes, ce qui est bien reproduit par le mode`le en mode force´
ou couple´. L’introduction de la chimie interactive permet toutefois de simuler une variabilite´
plus forte (et plus re´aliste) dans la basse stratosphe`re, au printemps. Ce qui est cohe´rent non
seulement avec l’analyse pre´ce´dente mais aussi avec la figure V.5. Il apparaˆıt en effet clairement
que le nombre de re´chauffements stratosphe´riques soudains simule´s par le mode`le couple´ a` la fin
de l’hiver et au de´but du printemps semble tout a` fait raisonnable, au contraire de la simulation
force´e. Les ssw sont par contre plus rares dans le courant de l’hiver (janvier), ce qui est pro-
bablement lie´ a` la pre´sence d’un vortex trop fort et trop imperme´able. Ainsi, l’introduction de
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Fig. V.28. Idem que la figure V.27 pour l’onde s = 2 et le seul mois de janvier. Les intervalles de
contour sont identiques pour l’ensemble des figures : {10, 30, 50, 100, 150 m} en dessous de 100 hPa et
{100, 150, 200 m} au-dessus. Les contours infe´rieurs a` 30 m sont en pointille´s et les contours supe´rieurs
a` 150 m sont grise´s.
la chimie interactive a des conse´quences sur la variabilite´ dans la stratosphe`re hivernale (c’est
e´galement le cas dans l’he´misphe`re sud).
(a) era-interim (b) ctm (c) ccm
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Fig. V.29. Coupes latitudes-pression de la variabilite´ interannuelle du ge´opotentiel (m) pour les sai-
sons d’hiver (de´cembre-janvier-fe´vrier) et de printemps (mars-avril-mai) dans l’he´misphe`re nord, pour la
re´analyse era-interim -(a) et (d)-, pour la simulation force´e -(b) et (e)- et pour la simulation couple´e -(c)
et (f)-. L’intervalle de contour est de 50 m. Les contours supe´rieurs a` 200 sont grise´s.
La circulation dans la troposphe`re est-elle e´galement modifie´e par cette mode´lisation plus
re´aliste de la stratosphe`re hivernale ? Un certain nombre d’e´tudes (rappele´es dans le chapitre 3)
montre en effet l’influence de la stratosphe`re sur la troposphe`re. Pour cela, nous examinons sim-
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plement la diffe´rence des climatologies hivernales du ge´opotentiel et de la tempe´rature a` 1000 hPa
entre la simulation couple´e et la simulation force´e. La figure V.30 montre que l’impact d’une mo-
dification du vortex peut avoir des conse´quences en surface, comme l’ont pre´ce´demment montre´
Norton (2003), Boville (1984) ou encore Lott et al. (2005). On note dans la simulation couple´e des
hauteurs de ge´opotentiel plus fortes au-dessus des moyennes latitudes et plus faibles au-dessus
des re´gions arctiques. Cette diffe´rence de ge´opotentiel semble se traduire par un contraste ther-
mique entre les re´gions scandinaves et baltiques (plus chaudes) et le reste de l’Europe. L’analyse
demande toutefois a` eˆtre affine´e, en regardant notamment la propagation du principal mode de
variabilite´, l’oscillation arctique.
(a) Δ DJF Z1000 (CCM - CTM) (b) Δ DJF T1000 (CCM - CTM)
Fig. V.30. Diffe´rences entre la simulation couple´e et la simulation force´e de la climatologie hivernale
du ge´opotentiel a` 1000 hPa (a) et de la tempe´rature a` 1000 hPa (b). Pour les diffe´rences de ge´opotentiel,
l’intervalle de contour est de 5 m. Pour les diffe´rences de tempe´ratures, il est de 0.3 K.
Cette analyse de l’influence du couplage par la chimie dans le mode`le arpege-Climat montre
le roˆle important joue´ par la chimie a` travers la re´troaction probable via la formation des nuages
stratosphe´riques. La re´flexion doit cependant eˆtre approfondie. Cela passe par l’e´tude du roˆle
d’autres acteurs potentiels (autres gaz a` effet de serre notamment) et par de nouvelles expe´riences
de sensibilite´ judicieuses afin d’essayer de quantifier la contribution des diffe´rents acteurs a` la
dynamique de la stratosphe`re hivernale dans les re´gions polaires.
La mode´lisation de l’atmosphe`re moyenne semble devoir tenir compte d’une chi-
mie de la stratosphe`re relativement de´taille´e pour prendre en compte des effets
non line´aires dont le roˆle semble particulie`rement notable pour les hautes latitudes.
L’interactivite´ de la chimie semble e´galement requise dans les re´gions ou` la dyna-
mique joue un roˆle moins pre´dominant et ou` l’e´quilibre radiatif doit eˆtre simule´ avec
soin, ce qui semble eˆtre le cas dans les re´gions tropicales dans la basse me´sosphe`re
et la haute stratosphe`re. Le mode`le de chimie-climat paraˆıt constituer un outil
particulie`rement adapte´ pour e´tudier ces interactions. 
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Chapitre VI
Conclusion et perspectives
Synthe`se
Durant cette the`se, nous nous sommes attache´s a` de´velopper des pistes d’ame´lioration de la
mode´lisation de l’atmosphe`re moyenne (chapitres 4 et 5) tout en examinant le roˆle potentiel de
cette ame´lioration dans la circulation troposphe´rique (chapitre 3).
Ondes de gravite´
Cela a tout d’abord consiste´ a` tester l’influence d’une parame´trisation des ondes de gravite´
dans le mode`le arpege-Climat. L’importance de la contribution des ondes de gravite´ au forc¸age
de la circulation a` grande e´chelle de l’atmosphe`re moyenne est de´sormais reconnue mais la
repre´sentation de ces ondes dans les mode`les de circulation ge´ne´rale (gcm) n’est pas encore
pleinement satisfaisante. La plupart de ces mode`les contiennent actuellement deux types de
parame´trisations : une pour les ondes ge´ne´re´es par le relief et une pour tous les autres types
d’ondes de gravite´. Jusque la`, le mode`le arpege-Climat incluait seulement une parame´trisation
pour les ondes orographiques. Ainsi, le travail a dans un premier temps consiste´ a` inclure une
parame´trisation d’ondes de gravite´ non orographiques dans ce mode`le.
Au contraire des parame´trisations d’ondes orographiques qui relient la ge´ne´ration d’ondes a`
l’e´coulement au-dessus du relief, les parame´trisations des ondes de gravite´ non orographiques ne
font pas de´pendre les caracte´ristiques principales de ces ondes des phe´nome`nes me´te´orologiques
associe´s a` leur cre´ation (convection, frontoge´ne`se). L’absence (jusqu’a` peu) d’observations glo-
bales pouvant permettre de contraindre ces grandeurs caracte´ristiques (flux de quantite´ de
mouvement transporte´ par les ondes notamment) a conduit a` des re´glages ad hoc de ces pa-
rame´trisations (i. e. produisant des effets re´alistes). Pour une meˆme parame´trisation, les valeurs
employe´es par les diffe´rents mode`les sont ainsi bien diffe´rentes d’un mode`le a` l’autre.
Le re´glage de ces parame´trisations constitue de`s lors un exercice de´licat. Durant cette the`se,
nous avons essaye´ d’utiliser a` la fois les donne´es d’observations re´cemment collecte´es et les
re´sultats de simulations nume´riques a` grande e´chelle et a` haute re´solution pour restreindre
le choix des parame`tres ajustables. Nous avons ainsi montre´ que la principale limitation de ces
parame´trisations (ondes ge´ne´re´es uniforme´ment sur l’ensemble du globe quelle que soit la saison)
pouvait e´ventuellement eˆtre de´passe´e en faisant le choix d’un niveau d’e´mission dans la moyenne
troposphe`re.
La parame´trisation wms utilise´e semble alors capable de produire des champs de flux de
quantite´ de mouvement re´alistes. L’ajout de cette parame´trisation dans le mode`le de circulation
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ge´ne´rale modifie sensiblement la circulation atmosphe´rique, que ce soit dans la me´sosphe`re ou
dans la stratosphe`re. Nous avons essaye´ dans la mesure du possible de comprendre et d’expliquer
les processus a` l’origine de tels effets. L’inclusion de la parame´trisation des ondes de gravite´ n’a
toutefois pas permis d’aboutir a` la mode´lisation re´aliste de l’oscillation quasi-biennale. Un certain
nombre de limitations a` cette ge´ne´ration spontane´e de la qbo a ne´anmoins pu eˆtre identifie´es
dans le fonctionnement du mode`le.
Chimie
Nous nous sommes e´galement inte´resse´s a` la mode´lisation des interactions chimie-climat,
a` travers le de´veloppement d’un mode`le de chimie-climat pour lequel le sche´ma chimique re-
probus a e´te´ couple´ avec le mode`le arpege-Climat. Une premie`re e´bauche de validation de
ce nouveau mode`le a laisse´ entrevoir des re´sultats tout a` fait encourageants. Le mode`le couple´
simule ainsi correctement l’e´volution annuelle des concentrations d’ozone. La dynamique de la
stratosphe`re dans les re´gions polaires en hiver qui constitue ge´ne´ralement une taˆche de´licate
pour la plupart des gcm est bien reproduite par le mode`le de chimie-climat.
Le couplage par la chimie peut de`s lors constituer une valeur ajoute´e certaine pour un mode`le
climatique, non seulement dans la stratosphe`re hivernale mais aussi dans la me´sosphe`re. Les biais
chauds observe´s dans cette re´gion dans la plupart des gcm semblent pouvoir eˆtre re´duits par
l’utilisation d’une chimie interactive.
Interactions troposphe`re-stratosphe`re
Le mode`le de´veloppe´ durant cette the`se semble d’ores et de´ja` devoir constituer un outil
tout a` fait pertinent pour simuler une stratosphe`re re´aliste et comprendre les me´canismes par
lesquels la stratosphe`re et la troposphe`re interagissent. Cette the`se ne s’est en effet pas seulement
concentre´e sur l’e´tude de l’atmosphe`re moyenne en soi, elle a aussi explore´ les liens existant
entre la stratosphe`re (e´quatoriale en l’occurrence) et la circulation de la troposphe`re, et a mis
en e´vidence certains me´canismes possibles d’interaction.
Perspectives
Par l’e´tendue des domaines couverts, cette the`se a souleve´ de nombreuses questions qui
me´ritent d’eˆtre approfondies. Nous identifions au moins cinq axes de recherche dans la conti-
nuite´ de cette the`se. Ils ne sont bien entendu pas inde´pendants les uns des autres et devront
probablement eˆtre mene´s de front.
Approfondir les liens troposphe`re-stratosphe`re
Nous avons dans ce manuscrit mis en e´vidence un certain nombre d’e´tudes qui soulignent
le roˆle dynamique de la stratosphe`re dans la circulation de la troposphe`re. Au meˆme titre
que les conditions aux limites oce´aniques constituent par leur comportement basse fre´quence
une source de pre´visibilite´ importante, la stratosphe`re peut eˆtre conside´re´e comme influente a`
l’e´chelle saisonnie`re. Mais la repre´sentation de la stratosphe`re reste suˆrement trop inexacte dans
la plupart des mode`les de pre´vision saisonnie`re pour jouer le roˆle qu’un grand nombre d’e´tudes
lui preˆtent, tant aux moyennes et hautes latitudes de l’he´misphe`re nord que dans les re´gions
tropicales. Des e´tudes statistiques plus pousse´es semblent ainsi tout a` fait comple´mentaires avec
des progre`s dans la dynamique simule´e.
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Les parame´trisations d’ondes de gravite´
A` de maintes reprises, cette e´tude a mis en e´vidence le roˆle crucial des ondes (plane´taires
ou de gravite´) dans la mode´lisation de l’atmosphe`re moyenne. Le transport vertical de quantite´
de mouvement qu’elles induisent est a` l’origine des principaux modes de variabilite´ dans la
stratosphe`re (des oscillations e´quatoriales aux re´chauffements stratosphe´riques soudains). Les
parame´trisations aujourd’hui disponibles pour les repre´senter doivent suˆrement eˆtre revues ou
ame´liore´es : elles souffrent d’une distribution uniforme et d’un spectre trop the´orique. Ainsi, le
re´glage de ces parame´trisations reste encore artificiel. Une des pistes de re´flexion possibles peut
concerner la possibilite´ d’introduire une part d’ale´atoire dans ces parame´trisations. Certaines
e´tudes pre´liminaires montrent en effet qu’une composante stochastique peut permettre de rendre
compte de phe´nome`nes observe´s et encore absents des mode`les globaux (Birner et Williams,
2008). Le de´veloppement de ces parame´trisations doit eˆtre mene´ conjointement a` une analyse
plus fine des parame´trisations des ondes de gravite´ orographiques dont le roˆle dans l’atmosphe`re
moyenne semble non ne´gligeable, alors qu’elles ont e´te´ re´gle´es initialement pour d’autres usages.
Et il n’est pas impossible d’envisager des parame´trisations uniques pour traiter a` la fois les ondes
de gravite´ stationnaires et les ondes de gravite´ non orographiques.
La mode´lisation de la QBO
La mode´lisation de la qbo est bien entendu lie´e a` ces parame´trisations d’ondes de gravite´.
Mais bien d’autres acteurs sont essentiels, et doivent eˆtre examine´s avec plus de de´tails et
de pre´cision. Le sche´ma de convection devra premie`rement eˆtre analyse´ plus finement afin de
de´terminer la quantite´ d’ondes ge´ne´re´es. Il pourra par la suite eˆtre modifie´ pour permettre de
conserver un e´tat moyen raisonnable et de fournir une variabilite´ plus adapte´e aux besoins de la
stratosphe`re e´quatoriale. Deuxie`mement, des tests beaucoup plus syste´matiques sur l’influence
de la diffusion horizontale devront eˆtre mene´s afin de comprendre l’impact de cette facilite´
nume´rique. La sensibilite´ du mode`le a` la re´partition des niveaux reveˆt elle aussi une importance
toute particulie`re (Eckermann, 2008).
Le transport
Cette e´tude a e´galement mis en e´vidence un de´faut syste´matique des mode`les de circula-
tion ge´ne´rale : les aˆges de l’air simule´s restent bien souvent infe´rieurs a` ceux estime´s a` partir
de diverses observations. L’aˆge de l’air de´pend a` la fois de la dynamique re´solue par les gcm,
des parame´trisations sous-maille de la turbulence et de la diffusion associe´e, et des proprie´te´s
des sche´mas nume´riques utilise´s pour le transport des espe`ces. Ce dernier point semble parti-
culie`rement crucial. La mise en oeuvre de nouveaux sche´mas d’advection (Colella et Woodward,
1984 ; Zerroukat et al., 2006), de´ja` teste´s durant cette the`se dans des configurations simples,
pourrait permettre d’e´claircir ce roˆle et d’ame´liorer une composante essentielle des mode`les de
chimie-climat.
La chimie
Dans le droit fil des e´tudes mene´es durant cette the`se, le travail de compre´hension des
me´canismes de couplage chimie-climat doit eˆtre approfondi et mene´ de front avec l’ame´lioration
du mode`le. Des tests de sensibilite´ apparaissent d’ores et de´ja` possibles : ils peuvent concerner
l’ajout de la composante oce´anique au mode`le de chimie-climat, l’e´tude des perturbations en-
gendre´es par les rejets de polluants par les avions ou l’influence de la couverture de neige. Enfin,
la prise en compte des processus typiquement troposphe´riques dans l’e´volution des traceurs, tels
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que la convection, le lessivage ou les e´missions et de´poˆts a` la surface pourrait permettre a` terme
d’ame´liorer la repre´sentation des ae´rosols dans le mode`le.
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Chapitre VII
Annexes
VII.1 Coordonne´e verticale ge´ne´ralise´e
VII.1.1 Formalisme mathe´matique
Le syste`me de coordonne´es carte´sien (x, y, z, t) peut eˆtre remplace´ par un syste`me de coor-
donne´es (x, y, s, t) ou` la coordonne´e verticale ge´ne´ralise´e s est telle que les variables (x, y, z, s, t)
sont relie´es par une e´quation du type
F (x, y, z, s, t) = 0 (VII.1)
La variable s peut ainsi s’e´crire comme une fonction (e´ventuellement inconnue) des quatre autres
variables conside´re´es. Par commodite´ -c’est un abus de notation- nous noterons e´galement s cette
fonction, autrement dit
s = s(x, y, z, t) (VII.2)
Il existe aussi une fonction, elle aussi note´e abusivement z, telle que z = z(x, y, s, t), dont on
peut montrer, en utilisant la diffe´rentielle de la fonction d’e´tat F , qu’elle est relie´e a` la fonction
s par la formule
∂s
∂z
∂z
∂s
= 1 (VII.3)
Dans un tel formalisme, toute fonction scalaire peut s’e´crire indiffe´remment avec l’un ou l’autre
des jeux de variables. Il faut cependant bien comprendre que, d’un point de vue mathe´matique,
ce ne sont pas les meˆmes fonctions. On e´crira
A = A1(x, y, z, t) = A2(x, y, s, t) (VII.4)
Le lien entre les fonctions A1 et A2 ainsi de´finies se fait en utilisant la de´finition des fonctions s
et z, autrement dit
A1(x, y, z, t) = A2(x, y, s(x, y, z, t), t) et A2(x, y, s, t) = A1(x, y, z(x, y, s, t), t) (VII.5)
Soit c une variable pouvant indiffe´remment repre´senter x, y ou t. Alors la de´rive´e partielle de A
par rapport a` c dans le nouveau syste`me de coordonne´e s’e´crit, en utilisant a` la fois les formules
de de´rivations compose´es et les relations (VII.5)
∂A
∂c
≡
∂A2
∂c
=
∂A1
∂c
+
∂z
∂c
∂A1
∂z
(VII.6)
On a e´galement
∂A1
∂z
=
∂s
∂z
∂A2
∂s
(VII.7)
121
Si bien que
∂A1
∂c
=
∂A2
∂c
−
∂s
∂z
∂z
∂c
∂A2
∂s
(VII.8)
Une notation ambigue¨ mais largement utilise´e dans la litte´rature consiste a` e´crire indiffe´remment
A en lieu et place de A1 et A2, mais a` ajouter un indice a` la de´rive´e partielle pour permettre
la lecture. On e´crira par exemple ∂A1/∂c ≡ (∂A/∂c)z . Cela signifie que l’on de´rive en gardant
z constant, ce qui sous-entend que la fonction A de´rive´e est prise comme une fonction de z (et
non de s). Cet indice n’est cependant pas pre´cise´ lorsqu’il n’y pas d’ambigu¨ıte´ (c’est le cas pour
une de´rive´e partielle par rapport a` z ou a` s). La formule (VII.8) devient donc(
∂A
∂c
)
z
=
(
∂A
∂c
)
s
−
∂s
∂z
(
∂z
∂c
)
s
∂A
∂s
(VII.9)
De`s lors, la de´rive´e totale D/Dt prend la forme(
D
Dt
)
z
=
(
∂
∂t
)
s
+ u · ∇s + s˙
∂
∂s
≡
(
D
Dt
)
s
(VII.10)
ou` u = (u, v) de´signe le vecteur vitesse horizontal et s˙ la vitesse verticale ge´ne´ralise´e
s˙ ≡
(
Ds
Dt
)
z
=
[
w −
(
∂z
∂t
)
s
− u · ∇sz
]
∂s
∂z
(VII.11)
Nous avons de´sormais tous les outils (relations (VII.7), (VII.8) et (VII.10)) pour transformer
les e´quations primitives dans le nouveau syste`me de coordonne´es. Nous ne de´taillerons toutefois
dans le cas ge´ne´ral que la transformation de l’e´quation de continuite´.
VII.1.2 E´quation de continuite´
Conside´rons l’e´quation de conservation de la masse sous la forme(
∂ρ
∂t
)
z
+∇z · (ρu) +
∂(ρw)
∂z
= 0 (VII.12)
La relation (VII.9) permet d’une part d’e´crire que
∇z · (ρu) = ∇s · (ρu)−
∂s
∂z
∇sz ·
∂(ρu)
∂s
(VII.13)
D’autre part, la relation (VII.11) permet d’exprimer la vitesse verticale w en fonction de la
vitesse verticale ge´ne´ralise´e s˙ et d’e´crire ainsi
∂(ρw)
∂s
=
∂
∂s
[
ρ
(
∂z
∂s
s˙ +
(
∂z
∂t
)
s
+ u · ∇sz
)]
(VII.14)
Le de´veloppement de la formule (VII.14) permet, apre`s un calcul fastidieux, d’aboutir a`
l’e´quation de continuite´ dans le nouveau syste`me de coordonne´es
ρ
∂s
∂z
Dt
(
∂z
∂s
)
+
(
∂ρ
∂t
)
s
+∇s · (ρu) +
∂(ρs˙)
∂s
= 0 (VII.15)
que l’on peut aussi e´crire sous la forme
Dt
(
∂z
∂s
)
+
∂z
∂s
(
1
ρ
Dtρ+∇s · u+
∂s˙
∂s
)
= 0 (VII.16)
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VII.1.3 Coordonne´e log-pression
On choisit de´sormais comme coordonne´e verticale ge´ne´ralise´e s l’altitude log-pression z∗
de´finie comme
z∗ = −H ln(p/ps) (VII.17)
ou` ps de´signe la pression standard et H est une hauteur moyenne (≡ RTs/g, ou` Ts est une
tempe´rature constante de re´fe´rence). L’e´tat thermodynamique de l’atmosphe`re est alors spe´cifie´
par les champs de tempe´rature T ≡ T (x, y, z∗, t) et de ge´opotentiel Φ ≡ Φ(x, y, z∗, t), de´fini par
∇zΦ = gk (VII.18)
VII.1.3.1 Gradient horizontal de pression
E´valuons de´sormais les composantes horizontales des forces de pression dans ce nouveau
syste`me de coordonne´es. En vertu de la relation (VII.6), de la de´finition de z∗ qui per-
met d’e´crire (∂xp)z∗ = 0 et de l’utilisation de l’e´quation hydrostatique ∂zp = −ρg, on a
(∂p/∂x)z = ρg(∂z/∂x)z∗ . De la meˆme manie`re, les relations (VII.6) et (VII.18) donnent
(∂Φ/∂x)z∗ = g(∂z/∂x)z∗ . Finalement, comme l’analyse ci-dessus vaut aussi pour y, on peut
e´crire
1
ρ
∇zp = ∇z∗Φ (VII.19)
Ainsi, dans ce nouveau syste`me de coordonne´es log-pression, le gradient horizontal de pression
est assimile´ au gradient de ge´opotentiel, a` pression constante. L’avantage tient au fait que la
densite´ n’apparaˆıt plus explicitement dans les e´quations primitives.
VII.1.3.2 E´quation hydrostatique
En utilisant les relations (VII.7), (VII.18) et l’e´quation des gaz parfaits, il n’est pas difficile
de montrer que l’e´quation hydrostatique s’e´crit dans le nouveau syste`me de coordonne´es de la
fac¸on suivante
∂Φ
∂z∗
=
RT
H
(VII.20)
VII.1.3.3 E´quation de continuite´
Si on note w∗ la vitesse verticale dans ce nouveau syste`me de coordonne´es, autrement dit
w∗ ≡ Dtz
∗, la relation (VII.16) devient
∇z∗ · u+
∂w∗
∂z∗
−
w∗
H
= 0 (VII.21)
que l’on e´crit habituellement sous la forme
∇z∗ · u+
1
ρ0
∂(ρ0w
∗)
∂z∗
= 0 (VII.22)
en notant ρ0(z
∗) = ρs exp(−z
∗/H) le profil de densite´, avec ρs ≡ ps/RTs.
VII.1.3.4 E´quation de conservation de l’e´nergie
Conside´rons l’e´quation de conservation de l’e´nergie e´crite sous la forme
DS
Dt
=
J
T
(VII.23)
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ou` J de´signe les apports de chaleur par unite´ de masse (comprenant a` la fois les frottements
visqueux et la divergence des flux radiatifs), T la tempe´rature et S de´signe l’entropie
S = cp lnT −R ln p + cste (VII.24)
On pre´fe`re souvent a` l’entropie la notion e´quivalente de tempe´rature potentielle, de´finie comme
la tempe´rature qu’atteindrait un e´le´ment de fluide s’il e´tait porte´ par une transformation adia-
batique a` la pression standard ps. Compte-tenu de la relation des gaz parfaits et de la relation
(VII.24), on a, en posant κ = R/cp
θ = T (ps/p)
κ (VII.25)
L’e´quation de conservation de l’e´nergie prend la forme
Dθ
Dt
=
θ
T
J
cp
(VII.26)
et devient simplement dans le syste`me de coordonne´es log-pression
Dθ
Dt
=
J
cp
eκz/H ≡ Q (VII.27)
VII.2 Repre´sentation sche´matique d’un mode`le de chimie-
climat
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Fig. VII.1. Repre´sentation sche´matique du couplage de la chimie dans le mode`le ARPEGE-Climat. Le
graphique du haut correspond au sche´ma existant avant cette the`se. Le graphique du milieu de´taille les
enjeux de ce couplage tandis que le graphique du bas de´taille le fonctionnement du mode`le nomme´ cnrm-
ccm dans cette the`se.
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